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Le Pacifique tropical est le siège du phénomène climatique parmi les plus énergétiques 
à l’échelle planétaire: le phénomène ENSO (El Niño Southern Oscillation), plus connu sous le 
nom de El Niño pour les évènements chauds, ou La Niña pour les évènements froids 
(Philander, 1990). Avec la variabilité saisonnière et les moussons, il influence l’ensemble du 
climat mondial et se caractérise par un couplage complexe entre l'océan et l'atmosphère.  
 
A l'origine, « El Niño » désignait un courant côtier chaud présent le long des côtes du 
Pérou et du Chili qui apparaît à la période de Noël (d'où son nom, «El Niño» : enfant Jésus en 
espagnol). Certaines années, ce courant chaud persistait plusieurs mois et engendrait des 
anomalies climatiques régionales, la rupture de la chaîne alimentaire côtière, la mort et la 
migration de nombreuses espèces de poissons (Barber et Chavez, 1983). Aujourd'hui, El Niño 
désigne un phénomène climatique à grande échelle, qui touche non seulement le Pacifique 
tropical mais aussi l’ensemble des océans et l'atmosphère. 
Les conséquences de ce phénomène se font sentir sur presque toute la surface du globe. 
Elles peuvent se révéler bénéfiques, mais sont le plus souvent catastrophiques, comme dans le 
cas médiatisé de l’évènement El Niño de 1997-1998. Les côtes de l'Équateur et du nord du 
Pérou reçurent alors en seulement deux mois, 15 fois plus de pluie que la moyenne annuelle, 
provoquant la destruction de nombreuses routes, habitations et cultures. Plusieurs centaines de 
personnes disparurent, de nombreux cas de choléra et de paludisme furent signalés. De l'autre 
côté du Pacifique, en Indonésie et en Papouasie-Nouvelle-Guinée, des sécheresses 
exceptionnelles favorisaient des feux de forêts. Les dégâts des deux plus forts évènements El 
Niño du XXème siècle ont été estimés entre 5.5 et 12.5 milliards d’euros pour l’évènement de 
1982-1983 et entre 24 et 31 milliards d’euros pour celui de 1997-1998 (UCAR, 
1994 ; Sponberg, 1999). Ce sont le plus souvent les pays les plus pauvres et les moins 
préparés qui sont les plus touchés. 
Les évènements El Niño peuvent également avoir des effets bénéfiques. A titre 
d’exemple, les cyclones tropicaux atlantique qui touchent le sud des Etats-Unis, les Caraïbes 
et le centre-est de l’Amérique arrivent moins fréquemment pendant les années El Niño (Gray, 
1984) ; des hivers plus chauds au nord des Etats-Unis permettent des économies d’énergie 
(Changnon, 1999). 
Le lien existant entre ENSO, la variabilité du climat et des événements 
météorologiques extrêmes a fait de la compréhension et de la prévision de ce phénomène, non 
seulement une ambition scientifique mais aussi un enjeu économique et social de taille. Sous 
la pression des scientifiques, les politiques et décideurs ont favorisé les recherches 
scientifiques sur le sujet, l’objectif étant de mieux observer, comprendre et de manière ultime 
prévoir pour anticiper l’arrivée de tels évènements. La prévision passe avant tout par 
l’observation et la compréhension des mécanismes mis en jeu dans le phénomène.  
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Les observations océaniques et météorologiques du Pacifique tropical se sont nettement 
développées depuis l’événement El Niño de 1982-83 grâce, notamment, à la mise en place 
d’un réseau d’observations in situ dans le cadre du programme international TOGA (Tropical 
Ocean Global Atmosphere, 1985-1994). En parallèle, les mesures satellitaires se sont 
également développées, en particulier les mesures d’anomalies de niveau de la mer par 
altimétrie (Fu et Cazenave, 2001). Plus récemment, le développement de flotteurs autonomes 
(Argo) permet de mesurer la température et la salinité de la couche 0-1000/2000 m de 
l’ensemble du globe en temps quasi réel (Roemmich et Owens, 2000). Par ailleurs, des 
avancés substantielles ont eu lieu quant aux aspects théoriques du phénomène ENSO 
(Wang et Picaut, 2004). On retiendra  notamment, le développement de modèles relativement 
simples (cf. Chapitre II) pouvant rendre compte de la nature quasi cyclique d’ENSO (Wang et 
Picaut, 2004).  
Les efforts déployés ces 25 dernières années en termes d’observation, de modélisation 
et de développements théoriques ont permis une avancée considérable dans la compréhension 
du phénomène El Niño (Anderson et al., 1998). Des tentatives de prévisions fructueuses ont 
également vu le jour ces dernières années (Kirtman et al., 2001). Ainsi, grâce à une 
amélioration des prévisions, les Etats-Unis ont réalisé des économies importantes en 
minimisant les dommages possibles. En 1997-1998, la Californie estime avoir économisé 1 
milliard de dollars grâce à de meilleures prévisions saisonnières (Changnon, 1999). Les 
agriculteurs péruviens de leur côté, surveillent également de manière assidue les prévisions 
d’ENSO pour adapter, entre autres, leurs cultures: ils favoriseront la culture du riz plus que 
celle du coton lors des années El Niño. Les pêcheurs péruviens, quant à eux, attendent avec 
impatience l’arrivée d’un évènement froid favorable à la pêche. 
 
Le phénomène El Niño est souvent décrit comme une perturbation de l’état « normal » 
du Pacifique tropical. Rappelons brièvement ses caractéristiques majeures. 
En temps « normal » (Figure 1), un anticyclone situé au-dessus du Pacifique tropical 
ouest est associé à des vents d’est appelés « alizés ». Dans la zone équatoriale, ces vents 
entraînent d'est en ouest, les eaux de surface de l'océan qui sont réchauffées par le soleil. Par 
conservation de la masse, de l’eau froide remonte des profondeurs à l’est pour combler le 
déficit en eau liée à la divergence d’Ekman. C’est ce que l’on appelle le phénomène 
d’upwelling équatorial.  
 
Chapitre I. Introduction     
 
 - 10 - 
 
Figure 1: Schéma de l'océan Pacifique tropical en situation dite normale. 
A l'ouest, de l'eau chaude s'accumule ce qui entraîne,  
- une élévation de la surface de l'océan (jusqu'à 50 cm par rapport à l’est), 
- un enfoncement de la thermocline1, 
- un réchauffement de l'atmosphère en contact avec ces eaux chaudes: ainsi, l'air 
réchauffé s'élève et son humidité se condense en précipitations (forte zone de 
convection). 
A l'est, les eaux de surface de l'océan se sont refroidies par l'arrivée des eaux froides 
des profondeurs. L'atmosphère en contact avec ces eaux s'est densifiée, ce qui, par subsidence 
crée un système de hautes pressions à la surface de l'océan. Ces hautes pressions entretiennent 
le flux des alizés. Le système s'auto-entretient: l'atmosphère parait stable. 
Ainsi est décrite la circulation de Walker. 
 
Un des signes d'apparition du phénomène El Niño est l'affaiblissement des alizés. Le 
phénomène El Niño commence dès que ces alizés faiblissent voire s'inversent avec 
l'apparition de vents d'ouest. Les eaux chaudes du Pacifique ouest (qui ne sont donc plus 
poussées par les vents d'est) envahissent peu à peu celles du Pacifique est qui sont à un niveau 
plus bas si bien que : 
- la thermocline remonte à l'ouest, 
- le mécanisme d'upwelling ralentit, 
- le gradient thermique est-ouest de surface s'atténue. 
 
Au niveau de l'atmosphère, cette atténuation du gradient thermique perturbe la cellule 
de Walker qui peut aller jusqu'à se scinder en deux parties, entraînant le déplacement de la 
zone de précipitations vers l'est (cf. Figure 2). Au centre et à l'est, l'océan se réchauffe, 
                                                 
1
 Zone de transition thermique rapide entre les eaux chaudes de surface et les eaux froides des profondeurs. Cette 
zone est souvent repérée par la position de l’isotherme 20°C. 
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réchauffant du même coup l'air humide à sa surface qui peut alors s'élever pour former des 
nuages épais au large de l'Equateur, du Pérou et dans l'ouest américain. Il s'ensuit des pluies 
torrentielles sur ces pays habituellement arides, tandis que l'ouest du Pacifique est victime de 
fortes sècheresses. 
 
Figure 2: Schéma de l'océan et de l'atmosphère en situation El Niño. 
 
Ces perturbations océaniques et atmosphériques correspondent à une baisse de pression 
dans le centre et l'est, et à une augmentation de pression dans l'ouest. Cela favorise donc 
l’affaiblissement des alizés: le phénomène s'amplifie de lui-même et dure en moyenne de 9 à 
12 mois. 
 
Le phénomène La Niña (cf. Figure 3) est parfois présenté comme opposé à El Niño. Il 
produit sur le climat, les effets presque opposés à ceux d'El Niño. Il est caractérisé par un 
renforcement des alizés qui déplacent la circulation de Walker vers l'ouest, ce qui entraîne les 
eaux chaudes vers l'ouest. Cela amplifie le mécanisme d'upwelling à l'est, la thermocline 
plonge à l'ouest où s’accumulent les eaux chaudes. L'air en contact avec ces eaux chaudes 
s'élève et génère ainsi des fortes pluies qui se sont déplacées sur le continent australien, au 
voisinage de l'Indonésie entraînant de fortes précipitations. 
 
 
Figure 3: Schéma de l'océan et de l'atmosphère en situation La Niña. 
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Nos connaissances actuelles d’ENSO sont le fruit de plusieurs années de recherche. 
L’historique des connaissances concernant ENSO est long et complexe. Nous en rappelons 
quelques points clés, une analyse chronologique plus complète peut être trouvée dans l’article 
de Wang et Picaut (2004). 
Entre 1920 et 1930, Sir G.T Walker découvre que la pression à Tahiti (Polynésie 
Française) et la pression à Darwin (au nord de l’Australie) ont des évolutions temporelles en 
opposition de phase à l’échelle interannuelle. Walker venait de découvrir ce mouvement de 
balancier atmosphérique longitudinal à très grande échelle. Il introduit en 1923 un indice 
d'oscillation interannuel (qui est la différence de pression normalisée entre ces 2 lieux) sous le 
nom de «Southern Oscillation Index» (SOI) ou « Indice d’Oscillation Australe». Cet indice, 
toujours utilisé, est le principal indicateur atmosphérique permettant de caractériser les phases 
d’ENSO (cf. Figure 4). 
Dans les années 1960, Bjerknes remarqua que les phases négatives du SOI coïncidaient 
avec ces eaux anormalement chaudes à l'est du Pacifique (cf. Figure 4). Il fait alors le lien 
entre l'oscillation australe dans l’atmosphère, le gradient thermique est-ouest dans l’océan et 
El Niño (Bjerknes, 1969). Il montre ainsi l'interaction entre l’océan et l’atmosphère: les 
anomalies de température de surface de l'océan (gradient thermique) forceraient les alizés à 
faiblir ou à se renforcer; en retour, ceux-ci piloteraient la distribution de la SST (Sea Surface 
Temperature). El Niño est depuis considéré comme une instabilité couplée entre l'océan et 
l'atmosphère et désigné par l'acronyme ENSO signifiant « El Niño Southern Oscillation » ou 
« Oscillation Australe El Niño ». 
 
Figure 4: Séries temporelles de l’indice d’oscillation atmosphérique (SOI, figure du bas) et les anomalies 
de SST moyennées dans la région Niño3.4 (5°N-5°S-170°W-120°W). En rouge, sont représentées les 
périodes El Niño et en bleu, les périodes La Niña. Noter la bonne corrélation négative entre les deux séries. 
 
En 1975, Wyrtki propose la première explication mécanique du phénomène (théorie du 
build up): un El Niño apparaît lorsque l'affaiblissement des alizés permet aux eaux chaudes 
accumulées à l'ouest de se déverser dans l'est du bassin. Elle s'appuie sur l'équilibre entre le 
poids de l'eau accumulée à l'ouest et la force de poussée des alizés. 
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Cependant, cette théorie n'explique pas la transition d'un événement chaud à un 
évènement froid ou l'inverse. C'est la dynamique océanique équatoriale qui va permettre de 
mettre au point une première théorie permettant d'expliquer le « retour à la normale » avec 
notamment la théorie de l'oscillateur retardé (cf. Chapitre II). D’autres théories verront ensuite 
le jour.  
D’après les observations, la période de retour des évènements El Niño varie entre 2 et 7 
ans. Le phénomène El Niño (ENSO) n’est donc pas parfaitement oscillatoire. Cependant, dans 
la lignée de l’oscillateur retardé, plusieurs théories ont tenté de rendre compte de la nature 
quasi oscillatoire du phénomène ENSO. Elles reposent toutes sur la rétroaction océan-
atmosphère positive proposée par Bjerknes en 1969 (cf. page précédente) ; et, pour expliquer 
la nature quasi-oscillatoire du phénomène ENSO, ces différentes théories proposent 
différentes rétroactions négatives pour expliquer le passage d’un évènement El Niño à un état 
neutre ou froid (La Niña). Une revue très détaillée de ces oscillateurs est donnée dans l’article 
de Wang et Picaut, 2004. Nous en rappellerons quelques éléments au chapitre II. 
Outre ces aspects oscillatoires, certaines études suggèrent qu’El Niño puisse aussi être 
considéré comme un mode stable. Aujourd’hui, parmi la communauté des océanographes, il y 
a 2 visions théoriques différentes du phénomène El Niño. Comme nous l’avons vu, le 
Pacifique tropical connaît tantôt des états chauds « El Niño »,  tantôt des états froids «  La 
Niña ». On pourrait dire qu’il « oscille » entre ces 2 états. Cependant, certains scientifiques 
considèrent bien El Niño comme une phase d’une mode couplé océan atmosphère instable, de 
nature oscillatoire auto-entretenue (cf. Chapitre II), tandis que d’autres définissent El Niño 
comme un mode stable (non oscillatoire) qui est déclenché de manière aléatoire par un 
élément (de type bruit stochastique) atmosphérique extérieur tel que les coups de vents 
d’ouest (Neelin et al., 1998; Philander et Fedorov, 2003).  
 
Pendant très longtemps, les recherches se sont concentrées sur le déplacement zonal des 
eaux chaudes, vers l’est ou vers l’ouest selon que l’on évolue vers un évènement El Niño ou 
La Niña. Une seule des 4 théories oscillatoires s’intéresse à l’aspect méridien : la théorie de la 
Recharge-Décharge (cf. Chapitres II et IV). Selon cette théorie, le Pacifique équatorial dans 
son ensemble, se remplit (recharge) lentement en eaux chaudes plusieurs mois avant l’arrivée 
d’un évènement El Niño et se vide (décharge) rapidement de ces eaux chaudes lors de la 
phase mature de l’évènement (Wyrtki, 1985 ; Jin, 1997).  
La théorie de la Recharge-Décharge a été relativement peu étudiée, en dépit de son 
potentiel prédictif d’El Niño. La recharge de la bande équatoriale s’effectue en effet 2 à 3 
saisons avant la phase mature d’un évènement (Meinen et McPhaden, 2001). Par ailleurs, les 
ondes équatoriales jouent un rôle essentiel dans la bande équatoriale mais leur rôle n’a jamais 
été clairement étudié pour cette théorie.  
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Dans la première partie de cette thèse, nous allons mettre l’accent sur cette théorie de la 
Recharge-Décharge et tenter: 
a) d’observer les variations de volume d’eau chaude du Pacifique équatorial à  
    l’échelle ENSO, 
b) de comprendre les mécanismes responsables de ces transferts de masse et  
c) de quantifier le rôle des ondes équatoriales sur la Recharge-Décharge, 
 
Par ailleurs, bien que toutes les théories oscillatoires diffèrent par leur mécanisme, 
aucune d’entre elles ne fait intervenir la salinité de manière explicite. Pourtant, on sait 
aujourd’hui que la salinité, de par son effet sur la densité2, joue un rôle important sur la 
circulation océanique. Des études numériques (Vialard et Delecluse, 1998ab) ont montré que 
la structure thermohaline verticale particulière de la warm pool3 (avec la présente d’une 
couche barrière de sel) pouvait expliquer la présence de très fortes températures de surface. 
D’autres études ont également suggéré le rôle probable de la salinité sur l’occurrence et/ou 
l’amplitude des évènements El Niño (Maes et al., 2002).  
 
Dans la deuxième partie de cette thèse, nous analyserons donc les structures 
thermohalines particulières de la warm pool (front de sel en surface, couche barrière de sel en 
subsurface) en essayant de : 
a) décrire et comprendre leur variabilité spatio-temporelle, 
b) observer et comprendre la relation entre la présence de la couche barrière  
    de sel et les SST chaudes,  
c) analyser les mécanismes possibles, responsables de la formation de la  
    couche barrière de sel. 
 
Ce manuscrit de thèse est organisé de la manière suivante. 
Le chapitre II présente la région d’étude, le Pacifique tropical, avec en premier lieu, un 
rappel des caractéristiques essentielles de son état moyen, suivi d’une présentation 
synthétique des différentes théories d’ENSO et des caractéristiques hydrologiques majeures 
de la warm pool. L’état de l’art des connaissances concernant cette présentation nous conduira 
à poser des questions scientifiques auxquelles nous avons tenté de répondre. Le chapitre III 
présente les données utilisées (in situ et satellites), les méthodes d’évaluation de la qualité de 
ces données, puis les traitements qui nous permettent de réaliser des produits adaptés à notre 
                                                 
2
 A 28°C et à la pression atmosphérique, une variation de salinité de 1 unité a le même effet sur la densité qu’une 
variation de température de 2,5°C (UNESCO, 1983). 
3
 La warm pool est région du Pacifique équatorial ouest qui contient des eaux chaudes en surface (T>28-29°C). 
Cette région est abordée au chapitre II. 
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étude. Le chapitre IV présente l’étude que nous avons réalisée quant au mécanisme de 
Recharge-Décharge. Il vise à répondre aux questions scientifiques soulevées dans le deuxième 
chapitre avec entre autres, l’observation des variations de volume d’eau chaude dans le 
Pacifique équatorial et la mise en évidence du rôle des ondes équatoriales. Le chapitre V est 
dédié à l’étude de la variabilité de la structure thermohaline de la warm pool dans la couche 
de surface. Il tente également de répondre aux questions soulevées dans le chapitre II, 
concernant le rôle de la salinité, de la couche barrière, et leur relation avec les SST chaudes. 
Une conclusion, une discussion et des éléments de perspectives seront présentés dans le 
dernier chapitre. 
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Ce chapitre a pour but de rappeler des connaissances importantes que nous utiliserons 
par la suite. Nous mettrons tour à tour l’accent sur : a) les structures moyennes du Pacifique 
tropical pour les principaux paramètres océaniques (température, salinité et courants de 
surface) et atmosphériques (vents de surface et précipitations), b) les théories pouvant rendre 
compte de la nature quasi-oscillatoire d’ENSO, en particulier la théorie de la Recharge-
Décharge et c) les spécificités de la warm pool quant au rôle de la salinité. 
 
I. Présentation de l’état moyen 
1.  Températures moyennes 
La température de surface (SST, Sea Surface Temperature) moyenne, présentée sur la 
Figure 5 diminue globalement de l’équateur vers les pôles et d’ouest en est dans la bande 
équatoriale. On observe des eaux chaudes (T> 28-29°C ; la Warm Pool) dans l’ouest du 
Pacifique équatorial et des eaux plus froides (T<24°C ; la Cold Tongue) dans la partie est, liée 
à la présence d’un upwelling équatorial. Le Pacifique équatorial est donc marqué par un 
gradient zonal de températures de surface qui contribue à maintenir les vents dominants d’est 
en ouest (cf. Figure 10). 
Au nord et au sud, dans la partie est du bassin, on observe également 2 bandes d’eaux 
froides (cf. Figure 5) qui s’expliquent par l’arrivée des courants de Humbolt au sud, et du 
courant de Californie au nord. 
 
 
Figure 5: Distribution horizontale de la température de surface (Levitus, 1982). 
La distribution moyenne longitude – profondeur de la température le long de l’équateur 
est présentée Figure 6. Selon la verticale, les températures diminuent avec la profondeur. On 
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rencontre d’abord, près de la surface, mais à l’ouest du Pacifique tropical, une couche quasi 
homogène en température (T>26°C), d’environ 100 m d’épaisseur. Ensuite, la température 
présente une rapide décroissance sur quelques mètres. Cette zone de forts gradients verticaux 
de température s’appelle la thermocline, souvent repérée par l’isotherme 20°C (cf. Figure 6). 
Elle est en moyenne plus profonde à l’ouest (150m) qu’à l’est (50m) dans le Pacifique 
tropical. En dessous de la thermocline, on trouve des eaux plus froides (de températures 
inférieures à 15°C).  
 
Figure 6: Distribution verticale moyenne de la température le long de l'équateur (Climatologie de Levitus, 
1994). 
2.  Salinité de surface  
La distribution moyenne de la SSS (Sea Surface Salinity) est présentée Figure 7. Les 
eaux les moins salées coïncident globalement avec les zones de convergence intertropicale 
(l’ITCZ, Inter Tropical Convergence Zone et la SPCZ, South Pacific Convergence Zone, 
cf. 4.) qui sont des zones de fortes précipitations et de faibles vents. Les eaux les moins salées 
se trouvent également dans la Warm Pool, parfois appelée la Fresh pool (Delcroix et Picaut, 
1998). 
 
Figure 7 : Distribution horizontale de la salinité de surface (Levitus, 1994). 
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A l’inverse, on observe deux zones de maximum de salinité au sud (au sud-est de la 
Polynésie) et au nord (près d’Hawaii) qui correspondent à des zones de forte évaporation (et 
de faibles précipitations) en raison de forts vents (cf. Figure 10). 
Le long de l’équateur, on observe une décroissance de la salinité de surface du centre 
vers l’ouest avec une zone de gradient zonal maximum située vers 165-170°E. Ce front de 
salinité, également marqué en subsurface dans la couche 0-50 m (Figure 8) est une zone de 
convergence entre les eaux froides et salées du Pacifique central et les eaux chaudes et peu 
salées de la warm pool. Cette convergence peut générer en subsurface une structure 
thermohaline particulière avec l’apparition d’une couche isotherme mais stratifiée en sel (cf. 
Figure 8 et Figure 6) appelée « couche barrière de sel » qui sépare la base de la couche 
isotherme de la base de la couche de mélange (Lukas et Lindstrom, 1991). Cette couche 
apparaît généralement à l’ouest du front de salinité. Par sa stratification, elle peut inhiber les 
échanges entre l’atmosphère et l’océan intérieur (Vialard et Delecluse, 1998ab). Nous 
l’analyserons en détail au chapitre V. 
 
Figure 8: Distribution moyenne verticale de la salinité à l'équateur (Climatologie de Levitus, 1994). 
 
3.  Les courants de surface 
Les courants de surface sont fortement influencés par les vents (Figure 10). Dans le 
Pacifique tropical, le Courant Equatorial Sud (South Equatorial Current, SEC, Figure 9) et le 
Courant Equatorial Nord (North Equatorial Current, NEC) se dirigent d’est en ouest. A 
contrario, le Contre Courant Equatorial Nord (North Equatorial Counter Current, NECC) et 
le Contre Courant Sud Equatorial (South Equatorial Counter Current, SECC) se dirigent 
d’ouest en est en lien avec le rotationnel de la tension du vent (Meyers, 1979). 
Le SEC se dirige vers l’ouest avec une vitesse de l’ordre de 0.5 à 1 m/s, il se situe entre 
3°N et 8°S, s’étire sur une centaine de mètres de profondeur, et peut transporter jusqu’à 30Sv4 
(A titre de comparaison, l’ensemble des rivières du monde forme un flux de 1 Sv, et 
                                                 
4
 1 Sv=106 m3/s 
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l’ensemble des précipitations au-dessus des océans sont de l’ordre de 10 Sv). Le NEC se 
dirige également vers l’ouest au nord de 5°N-10°N. Son intensité augmente d’est en ouest. Le 
NECC se situe entre 4°N et 9°N (entre le SEC et le NEC) suivant la position de l’ITCZ et se 
dirige vers l’est avec une intensité pouvant atteindre 0.5 m/s. Le SECC se dirige également 
vers l’est. Il se situe vers 9°S et il est surtout développé dans le Pacifique Ouest entre 50 et 
200 m sous la surface. Une description quantitative de ces courants et de leurs transports est 
donnée par Picaut et Tournier (1991) à partir de mesures XBT le long de rails de navigation et 
par Reverdin et al. (1994) à partir de bouées dérivantes dans l’ensemble du bassin. On notera 
qu’il existe également des courants méridiens sur le bord ouest du Pacifique tropical 
relativement peu documentés dans la littérature.  
 
Figure 9: Carte générale des courants océaniques de surface (à 15m) moyens (Reverdin et al., 1994). 
 
4.  Vents de surface et précipitations  
 La distribution moyenne des vents de surface et des précipitations est présentée Figure 
10. En lien avec la distribution moyenne de la SST et du sens de rotation de la Terre, on 
observe des vents de nord-est dans l’hémisphère nord et de sud-est dans l’hémisphère sud. 
Ces vents appelés « alizés » convergent sur deux zones particulières appelées ITCZ et SPCZ, 
Figure 10.  
L’ITCZ s’étend d’est en ouest entre 10°N et 5°N environ. Elle se déplace suivant les 
saisons entre l’équateur en hiver boréal et 10°N en été. Elle est aussi appelée « équateur 
météorologique » ou encore « pot au noir » dans le langage des navigateurs. Les navigateurs à 
la voile redoutent le passage de cette zone car ils se trouvent souvent confrontés à des vents 
relativement faibles et parfois à de violents orages. La SPCZ se situe dans l’hémisphère sud, à 
l’ouest du bassin. Elle s’étend de la Nouvelle-Guinée aux îles de Polynésie. Sa position varie 
également en fonction des saisons : elle se trouve plus au sud en été austral, près de 
l’Australie, elle migre vers l’équateur en hiver austral. L’ITCZ et la SPCZ sont toutes deux 
associées à de fortes précipitations (> 8 mm/jour). On notera également les fortes 
précipitations situées sur la warm pool. 
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Figure 10: Carte moyenne des vents de surface (flèches, m/s) et des précipitations (couleur, mm/jr) du 
Pacifique tropical sur la période 1992-2007. Les données sont issues des produits Quikscat et ERS pour le 
vent, et CMAP pour les précipitations (cf. Bosc et Delcroix, 2008). 
 
II. Rappel des théories oscillatoires d’ENSO 
Dans cette partie, nous rappelons puis comparons, les principales théories permettant 
d’expliquer la nature quasi-oscillatoire du phénomène ENSO. Cette comparaison et synthèse, 
nous a permis de définir les questions scientifiques majeures auxquelles nous nous proposons 
de répondre dans cette thèse. 
1.   Les principales théories oscillatoires 
i) La théorie de l'oscillateur retardé 
Cette théorie (Suarez et Schopf, 1988; Battisti et Hirst, 1989) explique pour la première 
fois, la nature « oscillatoire » d'ENSO. Le principe de la théorie est le suivant. 
 
 
Figure 11: Schéma de la théorie de l'oscillateur retardé. D’après Wang et Picaut (2004).  
ITCZ ITCZ 
SPCZ 
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A l'ouest du Pacifique équatorial, des coups de vent d'ouest génèrent des ondes 
équatoriales de Kelvin de downwelling et de Rossby d’upwelling. Les ondes de Kelvin se 
propagent vers l'est (cf. Figure 11), approfondissent la thermocline, et provoquent un 
réchauffement dans la partie est du bassin. Les ondes de Rossby d'upwelling, se propagent 
vers l'ouest, se réfléchissent sur le bord ouest du Pacifique en ondes de Kelvin d’upwelling 
qui vont entraîner un refroidissement de la température de surface. En atteignant quelques 
mois plus tard le centre-est du bassin, ces dernières ondes vont s'opposer au réchauffement 
induit dans le Pacifique et contribuer au retour à la normale. Ce mécanisme permet 
d’introduire une rétroaction négative retardée, avec un délai lié au temps de propagation des 
ondes. 
ii) L’oscillateur advectif-réflectif  
Selon cette théorie (Picaut et al., 1997), des anomalies d’eau chaude situées au centre 
du bassin induisent des anomalies de vent d’ouest (noter que compte tenu du couplage, la 
chronologie du scénario présenté ci-dessous, peut très bien débuter par des anomalies de vent 
d’ouest). Ces vents d’ouest sont à l’origine de la propagation vers l’est d’ondes de Kelvin de 
downwelling et vers l’ouest d’ondes de Rossby d’upwelling. Ces 2 types d’ondes ayant des 
vitesses zonales associées positives, elles advectent les eaux chaudes de la warm pool vers 
l’est du bassin (cf. Figure 12), ce qui renforce les anomalies positives de température au 
centre du bassin, témoin de la genèse d’un évènement El Niño. 
 
Figure 12: a) Schéma de l'oscillateur advectif-réflectif ; b) Courants moyens observés (pointillés) et 
calculés à l'aide de modèle numérique (trait plein) qui convergent au bord est de la warm pool. D'après 
Picaut et al. (1997). 
 
Pour expliquer le retour à la normale, cette théorie propose le mécanisme suivant : 
lorsque ces ondes de Kelvin (resp. de Rossby) atteignent la côte est (resp. ouest) du Pacifique, 
elles se réfléchissent en ondes de Rossby de downwelling (resp. Kelvin d’upwelling) qui se 
propagent vers l’ouest (resp. vers l’est) du bassin avec des vitesses zonales négatives 
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associées. Ces vitesses zonales négatives advectent la warm pool vers l’ouest du Pacifique et 
permettent ainsi le retour à la normale. Par ailleurs, les courants moyens qui convergent au 
niveau du bord est de la warm pool participent également à ce retour de la warm pool vers 
l’ouest du Pacifique.  
iii) L’oscillateur du Pacifique ouest 
Selon cette théorie (Weisberg et Wang, 1997), un réchauffement des eaux de surface du 
centre du Pacifique équatorial génère l’apparition de 2 cellules cycloniques de part et d’autre 
de l’équateur (cf. « L » Figure 13) liées à la présence d’anomalies de vent d’ouest dans la 
région ouest. Ces anomalies de vent d’ouest génèrent des ondes de Kelvin de downwelling qui 
se propagent vers l’est, approfondissent la thermocline, ce qui entraîne l’apparition 
d’anomalies chaudes à l’est du Pacifique caractéristiques de l’arrivée d’un évènement El 
Niño. Par ailleurs, les régions cycloniques extra-équatoriales entraînent une remontée de la 
thermocline par pompage d’Ekman dans l’ouest du bassin. Ces anomalies de thermocline peu 
profonde se propagent vers l’ouest, entraînant un refroidissement de la température de surface 
ainsi qu’une augmentation de la pression en surface dans le Pacifique ouest. Ces anomalies de 
pression en surface entraînent l’apparition de 2 circulations anticycloniques de part et d’autre 
de l’équateur à l’ouest (cf. « h » Figure 13), qui génèrent des vents d’est à l’origine d’ondes 
de Kelvin d’upwelling qui se propagent vers l’est du bassin et permettent un retour à la 
normale. 
 
Figure 13: Schéma de l'oscillateur Pacifique ouest. D’après Wang et Picaut (2004). 
 
iv) L’oscillateur Réchargé-Déchargé 
Cet oscillateur a été proposé par Jin (1997). Dans la continuité des travaux de Bjerknes, 
Wyrtki (1975) propose le mécanisme de recharge du Pacifique ouest : il montre, à partir 
d’observations, que le Pacifique ouest se recharge systématiquement en eau chaude avant 
l’arrivée d’un évènement El Niño, en raison d’un renforcement des alizés dans le centre du 
Pacifique les années précédant El Niño. Ces alizés entraînent une accumulation d’eau chaude 
à l’ouest du Pacifique et une augmentation de la pente est-ouest de la thermocline. Une fois le 
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Pacifique ouest « rechargé », un simple relâchement des alizés entraîne le déversement de ces 
eaux chaudes vers l’est du Pacifique, ce qui témoigne d’une situation El Niño. Ensuite, 
Wyrtki (1975) émet l’hypothèse que ces eaux chaudes sont évacuées vers les hautes latitudes 
par des ondes de Kelvin côtières le long des côtes de l’Amérique du sud. Cette recharge 
apparaît alors comme une condition nécessaire à l’arrivée d’un évènement chaud. En 1985, à 
l’aide d’observations marégraphiques sur la période 1974-1983 incluant le très fort évènement 
de 1982-1983, Wyrtki montre que ce n’est pas seulement le Pacifique ouest qui se recharge 
mais l’ensemble du Pacifique équatorial entre 15°S et 15°N.  
A la suite de ces travaux, Jin (1997) propose la théorie de la Recharge-Décharge qui 
s’effectue par transports de Sverdrup pour la bande équatoriale. Voici ci-dessous le 
mécanisme proposé par Jin (1997) : 
 
Figure 14: Schéma de l'oscillateur Rechargé-Déchargé, d’après Meinen et McPhaden (2000). 
Un coup de vent d’ouest dans l’ouest du Pacifique entraîne d’une part, l’advection 
d’eaux chaudes vers l’est du Pacifique ce qui fait apparaître une augmentation de la 
température de surface (SST) et donc une anomalie positive de température dans l’est du 
bassin (cf. schéma I, Figure 14). D’autre part, ces coups de vents d’ouest génèrent, d’après la 
théorie de Sverdrup (βV=rot τ >0, où τ est le vecteur vent, β est la dérivée du paramètre de 
Coriolis à l’équateur, V est le transport horizontal), des transports méridiens divergents (qui 
déchargent la bande équatoriale en eau chaude). Par conservation de la masse, cela induit une 
remontée d’eaux froides dans la bande équatoriale (cf. schéma II, Figure 14). Cette remontée 
de la thermocline permet à l’océan de retrouver un état « neutre » puis de passer en situation 
La Niña lorsque la thermocline est anormalement peu profonde à l’est du bassin (cf. schéma 
III, Figure 14). Alors, des anomalies négatives de SST apparaissent à l’est du bassin 
entraînant des vents d’est. Ces vents d’est génèrent des transports de Sverdrup convergents 
(qui rechargent la bande équatoriale) et enfoncent la thermocline à l’ouest du bassin ce qui 
permet à l’océan de repasser par un état « neutre » (cf. schéma IV, Figure 14) puis El Niño. 
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v) L’oscillateur unifié 
Wang (2001) met au point l’oscillateur unifié qui prend en compte les mécanismes 
physiques de tous les oscillateurs présentés ci-dessus.  
 
Figure 15: Schéma de l'oscillateur unifié. D’après Wang et Picaut (2004). 
 
Chacune des théories précédentes est représentée par un ensemble d’équations (cf. 
Wang et Picaut, 2004). La théorie de l’oscillateur unifié résulte donc de cet ensemble 
d’équations où la contribution relative de chacun des mécanismes mis en jeu dans les 
différentes théories peut être déterminée par un ajustement des paramètres de ces équations.
2.  Synthèse et questions scientifiques  
Toutes les théories que nous venons de voir reposent sur la rétroaction positive établie 
par Bjerknes (1969) entre l’océan et l’atmosphère. Cette rétroaction met en jeu le couplage 
entre les anomalies de vents d’ouest et de SST dans le centre du Pacifique. Cependant, elles 
proposent des boucles de rétroaction négatives différentes pour expliquer le retour à la 
« normale » et permettre au système d’osciller: 
- la réflexion des ondes de Kelvin au bord ouest pour l’oscillateur retardé,  
- l’advection zonale, la convergence des courants moyens au bord est de la   
             warm pool et les réflexions des ondes équatoriales de Kelvin et Rossby aux  
             bords est et ouest du Pacifique, pour l’oscillateur advectif-réflectif, 
- le forçage par les vents d’une onde de Kelvin à l’ouest du Pacifique, pour    
             l’oscillateur Pacifique ouest 
- le processus de décharge méridienne de la bande équatoriale en eau chaude par        
             les transports de Sverdrup pour l’oscillateur Rechargé-Déchargé. 
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Tous ces mécanismes ont été observés dans la nature (Delcroix et al., 2000 ; Meinen et 
McPhaden, 2000, 2001 ; Hasegawa et Hanawa, 2003 ; Holland et Mitchum, 2003 ; Wang et 
Weisberg, 2000 ; Picaut et al., 2002), ce qui montre la pertinence de chacune de ces boucles 
négatives de rétroaction pour expliquer la nature quasi-oscillatoire du phénomène ENSO.  
Chacune de ces théories présente des particularités. L’oscillateur retardé et l’oscillateur 
du Pacifique ouest s’intéressent particulièrement aux déplacements zonaux des anomalies de 
SST et/ou aux basculements zonaux de la thermocline. L’oscillateur advectif-réflectif 
considère le Pacifique central et plus précisément le bord est de la warm pool comme une 
zone clé pour l’étude d’El Niño. Tandis que le mouvement vertical de la thermocline était 
privilégié dans l’oscillateur retardé pour expliquer le déplacement est-ouest des anomalies de 
SST, c’est l’advection zonale des eaux chaudes de surface qui joue un rôle essentiel dans la 
théorie de l’oscillateur advectif-réflectif.  
Enfin, la théorie de la Recharge-Décharge s’affranchit du basculement zonal des 
anomalies de thermocline en considérant le Pacifique équatorial dans son ensemble. Elle 
s’intéresse surtout aux échanges entre la bande équatoriale et les tropiques pour expliquer 
l’arrivée d’un évènement El Niño ou le « retour à la normale ». Cette théorie est la seule à 
considérer les aspects méridiens.  
On notera que toutes ces théories, à l’exception de la Recharge-Décharge, donnent une 
grande importance aux ondes équatoriales de Kelvin (et Rossby) pour expliquer le caractère 
quasi oscillatoire d’ENSO, avec ou sans réflexions de ces ondes aux bords est/ouest du 
Pacifique. La théorie de l’oscillateur advectif-réflectif fait intervenir la réflexion à la frontière 
est du Pacifique en plus de la réflexion à la frontière ouest déjà considérée dans l’oscillateur 
retardé pour expliquer le « retour à la normale ». Tout comme pour l’oscillateur retardé ou 
advectif-réflectif, le principe de la boucle de rétroaction négative de l’oscillateur Pacifique 
ouest repose sur les ondes équatoriales. La pertinence de la réflexion des ondes équatoriales 
aux bords est et ouest du Pacifique, est une question toujours d’actualité : les résultats obtenus 
diffèrent suivant les méthodes utilisées pour estimer l’efficacité des réflexions aux bords ouest 
et est (Alory et Delcroix, 2002 ; Boulanger et Menkes, 2001, Dewitte et al., 2003, Cravatte et 
al., 2004).  
La seule théorie qui ne fait pas intervenir explicitement les ondes équatoriales est la 
théorie de la Recharge-Décharge. Nous détaillons les particularités de cette théorie ci-dessous.  
a.  Spécificités de la Recharge-Décharge 
Cette théorie a fait l’objet de plusieurs publications qui ont fait progresser la 
compréhension du phénomène El Niño. Une revue bibliographique de ces études se trouve 
dans l’article de Bosc et Delcroix (2008) reproduit au chapitre IV. Cette théorie présente un 
intérêt particulier pour plusieurs raisons : 
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 Potentiel prédictif d’El Niño. Son premier intérêt repose sur l’idée que la recharge de 
la bande équatoriale précède l’arrivée d’un évènement El Niño. En effet, Meinen et 
McPhaden (2000) ont montré à partir d’observations, que le volume d’eau chaude (défini 
comme le volume d’eaux de température supérieures à 20°C) dans toute la bande équatoriale 
du Pacifique (5°N-5°S-120°E-80°W), est fortement corrélé (R=0.7) avec les anomalies de 
SST qui apparaissent 7 mois plus tard dans la boîte Niño3 (5°N-5°S-150W-90W). La Figure 
16 illustre sur la période 1980-2008, la recharge systématique de la bande équatoriale en eaux 
chaudes (augmentation du WWV) avant l’arrivée d’un évènement El Niño (cf. les évènements 
El Niño de 1982-1983, 1986-1987, 1991-1992, 1994-1995, 1997-1998, 2002-2003, 2004-
2005, 2006-2007) et sa décharge (diminution du WWV) lors de sa phase mature (maximum 
de SST Niño3.4). On remarque cependant, que l’augmentation du WWV est une condition 
nécessaire qui pourrait bien prévenir de l’arrivée d’un évènement El Niño mais ce n’est pas 
une condition suffisante (cf. 1988 ou 2000, McPhaden et al., 2006).  
  
Figure 16: Séries temporelles du volume d'eau chaude (T>20°C, courbe bleue) dans la bande équatoriale 
5°N-5°S-120°E-80°W, et des anomalies de température de surface (SST, courbe rouge) dans la région 
Niño3.4 (5°N-5°S-170°W-120°W). D’après  http://www.pmel.noaa.gov/tao/elnino/wwv. 
 Considération des transports méridiens. Une autre originalité de la théorie de la 
Recharge-Décharge vient du fait qu’elle est la seule à considérer les aspects méridiens pour 
l’étude du phénomène ENSO (et non uniquement les aspects zonaux comme c’était le cas 
dans les 3 autres théories). A ce titre, Meinen et McPhaden (2001) ont montré, à partir 
d’observations in situ sur la période 1993-1999, que les transports méridiens permettaient 
d’expliquer la Recharge-Décharge de la bande équatoriale en eaux chaudes. 
 Rôle des ondes équatoriales. Une autre particularité de cette théorie est que les ondes 
n’apparaissent pas de manière explicite ou du moins, leur contribution au mécanisme de 
Recharge-Décharge n’a jamais été observée.  
b.  Questions scientifiques 
Dans cette thèse (cf. Chapitre IV), nous analyserons les variations de volume d’eau 
chaude du Pacifique équatorial sur la période récente de 1992-2006. Nous étudierons en 
Chapitre II. Le Pacifique tropical   II. Rappel des théories oscillatoires d’ENSO 
 
 - 29 - 
particulier le rôle potentiel des ondes équatoriales. Pour quantifier la contribution des ondes, 
les données in situ étant trop éparses, nous utiliserons des données altimétriques qui assurent 
une couverture « globale » et homogène de notre région d’étude. 
Nous allons, dans un premier temps, tenter d’observer et d’expliquer la Recharge-
Décharge de la bande équatoriale mais cette fois à l’aide de données altimétriques (cf. Meinen 
2005). La démarche sera la suivante : 
1/   Comment estimer les variations de volume d’eau chaude (c'est-à-dire la Recharge et   
      la Décharge) dans une région donnée à partir de mesures altimétriques ? 
 
2/   Peut-on expliquer ces variations de volume d’eau chaude en termes de transports  
      géostrophiques et d’Ekman, à partir de données satellites ?  
 
3/   Comment est-ce que les ondes équatoriales peuvent participer à la recharge ou à la  
      décharge de la bande équatoriale ? par quels mécanismes ? Comment les détecter ?  
 
4/   Quelle est l’origine de ces ondes ? Sont-elles forcées par le vent ? Réfléchies aux  
      côtes?  
 
5/   Peut-on différencier les évènements El Niño en terme de Recharge-Décharge? Est-  
      ce que cette analyse peut contribuer à une nouvelle classification des El Niño5? 
 
III. La warm pool : ses spécificités 
1.  Présentation 
Comme nous l’avons rapidement vu (I.), le Pacifique équatorial se caractérise à l’est 
par des eaux relativement froides et salées (T<24°C, S>35) dans la Cold Tongue et à l’ouest 
par des eaux chaudes et peu salées (T>28°C, S<34,5) dans la warm (fresh) pool. Cette 
dernière région couvre, en surface, une superficie comparable à celle de l’Australie (cf. Figure 
5) et s’étend en profondeur sur les 60 à 100 premiers mètres de l’océan. En raison de ses 
fortes températures de surface (T>28°C), elle est le siège de fortes interactions entre l’océan 
et l’atmosphère qui se traduisent par une convection atmosphérique intense (Webster et 
Lukas, 1992). On notera également que des petites variations de SST dans cette région (de 
                                                 
5
 Plusieurs études ont tenté de classer les évènements en regroupant ceux qui se comportaient de manière 
similaire. A partir de données de surface, des classifications ont eu lieu en terme d’amplitude des anomalies de 
SST, de leur durée, de leur date de départ (Xu and Chan, 2001 ; McPhaden, 2008), de la position géographique 
du développement des anomalies de SST (Wang, 1995), et du sens de propagation des anomalies (Guilyardi, 
2006). Très peu d’études ont été réalisées à partir de données de subsurface. Hasegawa et al. (2006) ont déjà 
tenté de classifier les évènements en termes d’amplitude de recharge ou de décharge en contenu thermique de la 
bande équatoriale. Ils différencient 2 types d’évènements : ceux qui sont bien déchargés sont généralement long 
(10-18 mois) et forts tandis que ceux qui sont « mal » déchargés sont généralement courts (5-9 mois) et de faible 
amplitude. Peut on utiliser le WWV pour effectuer une classification des évènements ENSO ? 
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l’ordre de 0.5°C seulement) ont des répercussions à l’échelle du globe (Palmer et Mansfield, 
1984 ; Hoerling et Kumar, 2003). 
La taille de ce réservoir d’eau chaude varie de manière importante au cours du temps, à 
l’échelle ENSO. Les déplacements zonaux du bord est (de 150°E à 150°W) induisent une 
extension de la warm pool lors d’un évènement El Niño ou une réduction lors d’un évènement 
La Niña. Le bord est peut se situer à plus de 8000 km à l’est ou 1500 km à l’ouest de sa 
position moyenne (Fu et al., 1986 ; Picaut et al., 1996 ; Maes et al., 2004). Ces déplacements 
zonaux du réservoir d’eau chaude entraînent un déplacement des zones de convection et du 
système de précipitations associées.  
Les déplacements zonaux du bord est de la warm pool s’expliquent majoritairement par 
l’advection zonale (Picaut et al., 1997) et par l’existence d’une zone de convergence de 
courants de surface zonaux (de moyenne quasi nulle, cf. Reverdin et al., 1994) près du bord 
est de la warm pool. Cette convergence résulte du transport de masse des eaux du Pacifique 
ouest, sous l’effet des jets d’est, et des eaux du Pacifique est, sous l’effet du Courant 
Equatorial Sud (Picaut et al., 1996, 2001). Cette convergence de masse entraîne l’apparition 
de fronts zonaux plus ou moins marqués près du bord est de la warm pool.  
Ces fronts peuvent être détectés à partir de mesures biologiques (couleur de l’eau: 
Radenac et al., 2001 ; chlorophylle: Eldin et al., 1997 ; Rodier et al., 2000 ; Stoens et al., 
1999 ; zooplancton: Leborgne et Rodier, 1997), chimiques (pression partielle de CO2: Inoue 
et al., 1996) ou encore physiques (salinité: Picaut et al., 1996, 2001 ; Eldin et al., 1997 ; 
Rodier et al., 2000 ; Hénin et al., 1998). Les différents fronts biologique, chimique et 
physique, ont tous été observés lors de campagnes océanographiques (voir la Figure 5 de 
Rodier et al., 2000, pour la campagne Flupac). Ils se situent dans la même zone, près du bord 
est de la warm pool, mais ne sont pas forcément confondus ni même toujours présents 
simultanément. Durant la campagne Frontalis-1, Eldin et al. (2004) montrent par exemple un 
très faible gradient de salinité tandis que le front en pression partielle de CO2 est présent. Le 
bord est de la warm pool se distingue donc souvent, mais pas toujours, par des fronts zonaux.  
 
Nous nous intéressons ici au front de salinité de surface qui se situe au bord est de la 
warm pool ainsi qu’à la structure thermohaline verticale très spécifique de la région.  
Le front de salinité a été observé à partir : a) de mesures issues de bateaux marchands 
(Picaut et al., 1996 ; Delcroix et Picaut, 1998), b) de données issues des bouées TAO 
(Sprintall et McPhaden, 1994), c) de campagnes océanographiques le long de l’équateur 
(Kuroda et McPhaden, 1993 ; Rodier et al., 2000 ; Maes, 2008) d) d’analyses de données 
CTD issues de plusieurs campagnes (Ando et McPhaden, 1997 ; Delcroix et McPhaden, 
2002), et e) de mesures de salinité reconstituées (Maes et Behringer, 2000). A titre d’exemple, 
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la Figure 17 représente la SST et la SSS observées le long de l’équateur lors de la campagne 
Flupac en automne 1994. Lorsque l’on observe l’évolution de la salinité d’ouest en est, on 
voit clairement l’apparition d’un front zonal de salinité avec des salinités qui augmentent de 
plus de 0.5, en moins d’un degré de longitude. Ce front, bien que moins intense est également 
visible sur les données climatologiques (cf. Figure 7). On notera également l’absence de front 







Figure 17 : Distribution zonale de la température et de la salinité de surface observées lors de la campagne 
Flupac (septembre-octobre 1994) le long de l’équateur. D’après Rodier et al. (2000).  
La warm pool présente en plus du front de salinité, une autre particularité dans sa 
structure thermohaline, avec la présence d’une couche barrière de sel en subsurface. Dans 
beaucoup de régions du globe, la structure verticale de l’océan peut schématiquement se 
présenter en 2 couches : une couche supérieure mélangée en température et en salinité appelée 
« couche de mélange » par la suite et, en profondeur, une couche stratifiée. La couche de 
mélange est extrêmement importante car c’est elle qui « régie » les échanges avec 
l’atmosphère. Bien qu’observées lors de campagnes anciennes (Defant, 1961 ;  Rotschi et al., 
1972), ce sont les travaux de Lindstrom et al. (1987) qui ont mis l’accent sur les différences 
entre ces 2 couches : couche isotherme et couche mélangée. Leurs études ont été réalisées à 
partir de l’analyse de profils CTD obtenus dans la warm pool. Ils montrent la présence d’une 
couche isotherme et stratifiée en salinité qui sépare donc la base de la couche isotherme située 
aux alentours de 70m et la base de la couche de mélange en densité située à 30m (cf. Figure 
18b).  
Cette couche fut nommée plus tard « couche barrière de sel » par Godfrey et Lindstrom 
(1989) car la stratification en sel dans la couche homogène en température agit comme une 
« barrière » au mélange vertical. Elle peut empêcher le mélange avec les eaux froides plus 
profondes ce qui peut se traduire par un réchauffement de la surface. Par ailleurs, l’effet des 
vents en surface reste confiné sur une couche de mélange plus fine et donc plus réactive à 
l’atmosphère (Vialard et Delecluse, 1998ab). La couche barrière de sel, présente dans la warm 
pool, joue donc un rôle important dans les échanges océan atmosphère et par conséquent sur 
l’instabilité couplée ENSO (Maes et al., 2002).  
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De nombreuses études ont montré l’existence de cette couche barrière dans le Pacifique 
équatorial mais aussi dans d’autres régions du monde (cf. de Boyer Montégut et al., 2004). 
Une revue, probablement non exhaustive, de ces travaux pour le Pacifique tropical se trouve 
dans l’article Bosc et al. (2009) présenté au chapitre V. 
        
Figure 18: Profils verticaux de température, salinité et densité potentielles observées durant la campagne 
WEPOCS II à partir de mesures CTD, (a) en février 1986 à 1.5°S 144°E sans couche barrière de sel, (b) en 
juin 1985 à 1°S 155°E avec présence d’une couche barrière de sel. D’après Lukas et Lindstrom (1991). 
 
D’après les études antérieures, l’épaisseur de la couche barrière de sel, semble 
influencée principalement par 3 éléments : les vents, les précipitations et la circulation 
océanique de surface. Ces éléments interviennent dans les différents mécanismes de formation 
proposés jusqu’ici (cf. Figure 19). 
Les précipitations locales (Figure 19, « Rainfall ») sont à l’origine de barrières de sel 
dans les zones de fortes précipitations comme l’ITCZ et la SPCZ (Sprintall et Tomczak, 
1992 ; Ando et McPhaden, 1997 ; Delcroix et al., 1992 ; Anderson et al., 1996). En effet, les 
précipitations déssalent les eaux de surface et entraînent donc une stratification en sel dans la 
couche isotherme et donc, une couche barrière de sel.  
Les vents peuvent soit favoriser les couches barrières de sel soit les détruire. En effet, 
les vents, lorsqu’ils sont trop forts, peuvent détruire la stratification en sel dans la couche 
isotherme en créant du mélange vertical et participent ainsi à la destruction de la couche 
barrière de sel (Cronin et McPhaden, 2002). Par ailleurs, les vents (plus faibles) peuvent 
participer doublement à la formation de couche barrière soit, en créant de l’advection zonale 
ou méridienne, soit par « tilting shearing ». L’advection zonale (Figure 19, « Horizontal 
advection ») déplace la zone de couche barrière de sel dans une région où il n’y en avait pas 
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peut créer des couches barrières de sel (Roemmich et al., 1994 ; Vialard et Delecluse, 1998 ; 
Maes et al., 2006a ; Cronin et McPhaden, 2002) selon 2 modes. Le plus commun est le 
mécanisme subduction proposé par Lukas et Lindstrom (1991). Selon ce mécanisme, les eaux 
à l’est du front, salées et relativement chaudes du Courant Equatorial Sud advectées vers 
l’ouest « subductent » lorsqu’elles entrent en contact avec les eaux moins salées et chaudes 
(donc moins denses) qui se trouvent à l’ouest du front de salinité. Cette subduction entraîne la 
formation d’une couche plus salée que la couche de surface dans la couche isotherme et donc 
fait apparaître une couche isotherme mais stratifiée en sel c’est-à-dire une couche barrière de 
sel. Ce mécanisme de subduction a été mis en évidence par Vialard et Delecluse (1998ab) qui 
utilisent un modèle océanique de circulation générale (OGCM) forcé par des vents sur la 
période 1984-1993. L’importance de ce mécanisme a également été suggérée par Delcroix et 
McPhaden (2002), Maes et al. (2006a) et Mignot et al. (2007). D’autre part, le 
tilting/shearing, en créant du cisaillement vertical de courant dans la couche isotherme, peut 
aussi entraîner des eaux peu salées venues de l’ouest du front sur des eaux plus salées situées 
à l’est du front ce qui génère une stratification en sel dans la couche isotherme (pas de front 
en SST) et donc une couche barrière de sel.  
Enfin, le mécanisme de stretching (Figure 19, « Stretching »), en faisant intervenir 
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La formation de couche barrière est un processus complexe en trois dimensions. Quels 
en sont les mécanismes dominants ? Dépendent-t’ils de la période observée, du lieu de 
formation, du cycle ENSO ? Un des aspects qui n’a pas encore été réellement exploré est le 
rôle possible des ondes sur la formation de la couche barrière. Plusieurs études ont suggéré le 
rôle des ondes de Kelvin (Vialard et Delecluse, 1998 ; Vialard et al., 2001 ; Mignot et al., 
2007), de Rossby de downwelling (Delcroix et McPhaden, 2002 ; Cronin et McPhaden, 2002) 
et des ondes de Rossby d’upwelling (Mignot et al., 2007). Aucune de ces études n’a, à ce jour, 
à notre connaissance, démontré le rôle des ondes équatoriales. Pour compliquer les choses, on 
peut noter que des hypothèses contradictoires peuvent être avancées. Par exemple, pour les 
ondes de Rossby de downwelling : d’une part, elles approfondissent plus vite la thermocline 
que la halocline et donc contribuent à un épaississement de la couche barrière mais, d’autre 
part, elles sont associées à une divergence méridienne qui entraîne les eaux peu salées de 
surface loin de l’équateur et donc détruit la couche supérieure peu salée et la couche barrière 
de sel.  
2.  Questions scientifiques 
La warm pool est donc une région particulière avec la présence d’une zone frontale en 
sel en surface et, d’une couche barrière de sel en subsurface. Pourtant, si l’existence du front 
de salinité et de ses déplacements zonaux a fait l’objet d’une nouvelle théorie pour ENSO (cf. 
II), la couche barrière de sel (et même le rôle du sel) n’est pas prise en compte dans les 
théories oscillatoires d’ENSO, en dépit de son rôle dans les modèles couplés (Maes et al., 
2002). Il paraît donc nécessaire de mieux comprendre les liens existants entre la couche 
barrière de sel, la zone frontale, et ENSO.  
L’étude de la couche barrière n’était pas évidente à réaliser il y a quelques années à 
partir d’observations in situ compte tenu du manque de profils simultanés en température (T) 
et salinité (S). Depuis 2000 jusqu’à aujourd’hui, la mise à l’eau de profileurs Argo (cf. 
Chapitre III) a permis de collecter des profils de température et de salinité de manière 
continue tous les 10 jours près du bord est de la warm pool. Grâce à ces données, nous allons 
pouvoir observer et suivre précisément et de manière continue, l’évolution du front de sel et 
de la couche barrière sur la période récente 2000-2007.  
 
Nous allons tenter de : 
1/  Mettre en évidence et comprendre la variabilité de la couche barrière dans l’espace et dans     
     le temps: Existe-t’il une relation entre les variations du front en surface et celles de la  
     couche barrière en subsurface ? Existe-t-il un lien avec l’occurrence d’évènements El Niño  
     ou La Niña ? 
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2/  Mettre en évidence les liens entre la présence d’une couche barrière et la présence de SST  
     chaudes. Est-ce que la couche barrière a vraiment un impact sur les températures de  
     surface ? 
 
3/  Expliciter, à partir d’observations, les mécanismes de formation ou de destruction de la  
     couche barrière de sel ; tenter de déterminer le rôle des vents, des précipitations, des   
     courants. Est-ce que la couche barrière de sel résulte d’un mécanisme dominant ou de  
     plusieurs ? Est-ce qu’un forçage à distance de type onde peut influencer l’épaisseur de la  
     couche barrière ? 
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Les systèmes d'observations in situ et satellitaires de l’océan se sont fortement 
développés à partir du milieu des années 1980. Parmi les systèmes basés sur des mesures in 
situ, on trouve : a) des bouées ancrées mesurant la température, parfois la salinité et/ou le 
courant, en surface et en profondeur, les précipitations, l’humidité, la vitesse et la direction 
des vents, b) des bouées dérivantes mesurant la SST, la SSS, et permettant d’estimer les 
courants de surface, c) des marégraphes mesurant l'évolution du niveau de la mer, d) des 
mesures XBT de profils de température et des mesures TSG de SSS réalisées depuis des 
bateaux marchands (cf. McPhaden et al., 1998, pour les régions tropicales ; Figure 20). 
L’initiative la plus récente en termes d’observations in situ est le déploiement progressif d’un 
réseau de profileurs Argo qui mesurent la température et la salinité en subsurface de manière 
autonome et sur plusieurs années dans l’océan global (Roemmich et Owens, 2000). 
Par ailleurs, de nombreuses mesures satellites offrent une vision quasi globale de la 
variabilité des océans. On notera notamment les mesures de SST (Reynolds et Smith, 1994), 
de vent (Bentamy et al., 1999), de précipitation (Xie et Arkin, 1997) et de niveau de la mer 
(altimétrie, Fu et Cazenave, 2001). 
 
 
Figure 20: Le réseau d'observation du programme TOGA. 
 
L’ensemble de ces observations in situ et satellitaires ont permis une avancée 
considérable dans l’observation en temps réel et la compréhension du phénomène El Niño, en 
particulier dans le cadre du programme international de recherche TOGA (Tropical Ocean 
and Global Atmosphere). Dans cette partie, nous allons présenter brièvement ces différents 
types de données et nous détaillerons le traitement des données utilisées de manière spécifique 
dans cette thèse.   
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I. Les observations in situ   
Les mesures océanographiques in situ actuelles sont effectuées par des instruments de 
mesure en surface ou immergés en profondeur. Les mesures sont faites, soit par des navires 
océanographiques ou marchands, soit par des systèmes automatiques, fixes ou dérivants. 
1.  Les bouées TAO/TRITON 
Le réseau TAO s’est développé progressivement pendant le programme international 
TOGA (1985-1994), avec la mise en place d’un réseau permanent de 70 bouées ATLAS 
(Autonomous Temperature Line Acquisition System) disposées dans le Pacifique équatorial 
entre 8°N-8°S et 165°E-95°W (Figure 21). Début 2000, le réseau s’est étendu au Pacifique 
ouest, avec la mise en place de bouées TRITON (Triangle Trans Ocean Buoys Network) entre 
137°E et 165°E. Il fut renommé depuis, le réseau TAO/TRITON (McPhaden, 1995). 
 
Figure 21: Réseau de bouées TAO/TRITON. 
 
Ces bouées fixes  (ou bouées ancrées, ou encore mouillages) permettent, en un lieu 
donné, de suivre tous les jours voire plusieurs fois par jour, l'évolution des paramètres 
océaniques tels que température, salinité et courants, sur les 500 premiers mètres de l’océan. 
L’échantillonnage vertical varie entre l’est et l’ouest du bassin. A titre d’exemple, une dizaine 
de niveaux verticaux sont échantillonnés en température à 0°-155°W sur les 500 premiers 
mètres de l’océan. Par ailleurs, ces bouées sont équipées de capteurs qui mesurent des 
paramètres atmosphériques comme le vent, la pression atmosphérique, l’humidité relative, les 
précipitations, la température de l’air (cf. Figure 22). La quasi-totalité de ces mesures sont 
transmises par satellite, à un centre de traitement qui les met à disposition des utilisateurs en 
temps quasi réel. Les données sont téléchargeables librement à l’adresse 
http://www.pmel.noaa.gov/tao.   
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Les bouées situées à l’équateur sont équipées de courantomètres ADCP (Acoustic 
Doppler Current Profiler, Figure 21 et Figure 22) qui mesurent les courants en subsurface sur 
les 600 premiers mètres de l’océan avec une résolution verticale d’environ 8 m (McPhaden, 
1995). 
  
Figure 22: Photographie de la mise à l’eau (à gauche) et vision schématique (à droite) d'une bouée ancrée 
du réseau TAO/TRITON accompagnée d'un mouillage ADCP de subsurface. 
 
L’étalonnage des capteurs et la durée de vie limitée des batteries imposent des visites et 
un entretien régulier. Ce travail est actuellement effectué par l’équipe du PMEL (Pacific 
Marine Environmental Laboratory) pour les bouées TAO et par l’équipe du JAMSTEC 
(Japan Agency for Marine Earth Science and Technology) pour les bouées TRITON. Chaque 
ligne de mouillage est visitée environ tous les 6 mois, pour être réparée, nettoyée ou 
remplacée (Figure 22). Ces campagnes d’entretien permettent également d’effectuer des 
mesures (CTD, ADCP) lors du transit du navire océanographique, ces mesures étant en 
particulier utilisées pour l’étalonnage des capteurs situés sur les mouillages.  
 
Dans cette thèse, nous utiliserons les mesures CTD réalisées pendant les campagnes de 
maintenance et transmises au World Ocean Data Base, ainsi que les mesures de courant issues 
des ADCP. A noter que ces mesures ADCP ne sont pas transmises en temps réel, les 
instruments se trouvant tous en subsurface. Les données ADCP sont donc disponibles environ 
1 an après les mesures (d’où l’absence de données en 2007, cf. Figure 12, Bosc et al., 2009 
page 112). 
 
Chapitre III. Les données in situ et satellitaires  I. Les observations in situ 
 
 - 41 - 
2.  Les mesures CTD  
Une sonde CTD (Conductivity, Temperature, Depth) mesure, à une station donnée, la 
température et la conductivité (et par conséquent la salinité) en fonction de la pression sur un 
profil vertical, de la surface jusqu'à une profondeur pré-établie. Le pas d’échantillonnage 
vertical est de l’ordre de 1 dbar (1 m environ), la précision de 0.005 pour la salinité et 
0.001°C pour la température. Une station CTD peut durer 3 à 5h. La fréquence d’acquisition 
des CTD est, en général, de 24 Hz, les mesures sont ensuite le plus souvent moyennées sur 1 
ou 2 dbar. Les CTD permettent donc une description de la colonne d’eau avec une très haute 
résolution verticale. 
 
Figure 23 : Photo de la mise à l’eau de nuit d’une rosette portant une sonde CTD et des bouteilles lors de 
la campagne EQUALIS dans la warm pool en novembre 1992.  
Une fois la station terminée, les échantillons prélevés à partir de la rosette sont 
analysés, souvent à bord, en vue d’obtenir des paramètres physique, chimique ou biologique. 
Les mesures de salinité issues des échantillons sont utilisées pour étalonner les mesures CTD 
et, si nécessaire, corriger la dérive instrumentale des capteurs de la sonde. Les données CTD 
collectées sont ensuite validées sous la responsabilité du chef de mission. Les mesures 
effectuées lors de campagnes océanographiques françaises sont archivées par le SISMER 
(http://www.ifremer.fr/sismer/index_FR.htm). Elles sont également archivées de manière 
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Dans cette thèse, nous utiliserons les données de température et salinité des CTD 
collectées dans le Pacifique tropical entre 2000 et 2007 afin d’observer et de comprendre la 
variabilité des structures thermohalines de la warm pool (cf. Chapitre V). 
3.  Thermosalinographes (TSG) 
Les thermosalinographes (TSG) mesurent la température et la salinité de l’eau 
uniquement en « surface ». Ces instruments sont installés sur des navires marchands ou 
océanographiques. Leur installation sur des navires marchands permet d’échantillonner des 
lignes commerciales avec une grande régularité spatiale et temporelle, d’environ 1 à 3 
sections par saison (Hénin et Grelet, 1996). La mesure se base sur l’analyse de l’eau de mer 
qui circule dans le système de refroidissement des navires où l’on introduit une dérivation 
vers le TSG (cf. Figure 24). Cela explique que les mesures de température sont difficilement 
exploitables car elles présentent un biais chaud de l’ordre de  0.5 à 1°C, variable selon le 
navire et le lieu où il se trouve. A noter également que cette eau est donc prélevée plus ou 
moins profond (entre 4m et 8m) selon le type et la charge du bateau.  
  
Figure 24 : Distribution spatiale des observations TSG réalisées par l’ORE-SSS à partir de navires 
marchands entre janvier 2005 et août 2008 (à gauche), photo d’un TSG équipé d’un débulleur (à droite).  
La plupart des données TSG (que nous utiliserons) ont été collectées toutes les 15 
secondes et un filtre médian de 5 minutes est appliqué afin de réduire le bruit et/ou les signaux 
physiques de petites échelles. Ces données sont transmises en temps réel, par satellite 
(Immarsat C), vers des centres de collectes, dont l’Observatoire de Recherche en 
Environnement dédié la salinité de surface (ORE-SSS) du LEGOS (http://www.legos.obs-
mip.fr/observations/sss/). L’ensemble des données est ensuite rassemblé et archivé au niveau 
international dans des Global Data Acquisition Center (GDAC), dont Coriolis. 
Nous utiliserons les données de salinité de surface (SSS) dérivées des mesures TSG 
pour ce travail de thèse. Ces données TSG, avec une résolution temporelle de 5 minutes, ont 
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été téléchargées sur le site précédemment cité. Afin d’obtenir un produit journalier, nous 
avons calculé la valeur médiane des SSS sur 24h. Outres les tests déjà réalisés, nous avons 
effectué un contrôle de qualité supplémentaire (cf. 5.) avant de les analyser. 
4.  Les profileurs Argo 
Le projet Argo est une initiative commune des programmes CLIVAR et GODAE qui 
date de la fin des années 1990. C’est un projet international récent, d’observation in situ de 
l’océan, qui regroupe aujourd’hui 23 nations (12 nouveaux pays devraient se greffer au projet 
dans les années à venir). L’objectif est de créer un réseau global de flotteurs autonomes 
programmés pour fournir des profils verticaux de température et de salinité tous les 10 jours 
sur les 2000 premiers mètres de l’océan (Roemmich et Owens, 2000).  
 
Figure 25 : Répartition des 3111 flotteurs Argo présents sur tous les océans en mai 2008. Les différentes 
couleurs correspondent aux différents pays ayant participé aux déploiements à travers leur propre 
programme de recherche.  
Plus de 5000 flotteurs ont été déployés depuis le lancement du projet en 2000, pour 
atteindre l’objectif des 3000 flotteurs en novembre 2007. Les 3000 flotteurs Argo en 
opération dans tous les océans collectent plus de 100 000 profils de température et salinité 
chaque année6. A titre de comparaison, c’est 20 fois plus que ce qui était disponible jusqu’à 
présent à partir de navires de recherche. Ces données disponibles en temps réel (24h) couvrent 
l’ensemble du globe (cf. Figure 25) et en particulier toutes les saisons ce qui n’était pas le cas 
pour les mesures réalisées par des navires de recherche, notamment en hiver.  
 
Ces flotteurs sont programmés à l’avance et déployés à partir de navires 
océanographiques (cf. Figure 26), de navires marchands volontaires ou encore largués par 
avion.  
                                                 
6
 L’objectif est d’obtenir 100 000 profils par an avec une résolution de 3° à l’échelle globale 
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Figure 26: Déploiement d'un flotteur autonome 
de type Provor lors de la campagne 
océanographique Frontalis-3 en avril - mai 
2005 dans le Pacifique tropical ouest. (Photo 





Il existe plusieurs versions de profileur Argo. Les 3 principaux utilisés dans ce 
programme sont les APEX (65%), les SOLO (USA) et les Provor (ou Arvor pour la nouvelle 
version) développés par l’Ifremer en collaboration avec l’entreprise Kannad en France.  
Le principe de fonctionnement des flotteurs est le suivant. Une fois mis à l’eau, le 
flotteur Argo commence librement ses cycles de 10 jours. Pour chaque cycle (cf. Figure 27): 
le flotteur Argo descend jusqu’à sa profondeur de parking (1000 ou 2000m) où il dérive 
librement pendant 9-10 jours. Ces déplacements libres permettent également d’estimer la 
vitesse des courants en profondeur, en supposant que la dérive du flotteur est faible pendant 
les phases de montée et de descente. Après avoir dérivé, le flotteur remonte vers la surface et 
mesure température et salinité tous les 5 ou 10m selon sa programmation initiale. Une fois 
arrivé à la surface, les données sont transmises par satellites via le système Argos à un centre 
de réception. Ce dernier les pré-valide et les met à disposition quasiment en temps réel (24h) 
soit par internet, soit via le GTS (Global Telecomunications System) de l’OMM 
(Organisation Météorologique Mondiale). Le traitement en temps réel des données du 
programme Argo est effectué principalement dans 2 centres spécialisés, l’un situé en France 
(le centre Coriolis à Brest), l’autre aux Etats Unis (la NOAA AOML). Ces données sont 
également validées en temps différé (« Delayed mode ») avec plus de précision, par les PI 
(Principal Investigators). L’ensemble des données (temps réel et différé) est archivé dans les 
centres nommés ci dessus. 
 
Nous utiliserons les données issues de tous les flotteurs Argo présents sur la région 
5°N-5°S-120°E-120°W sur la période 2000-2007. 
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Figure 27 : Schéma d’un cycle de 10 jours effectué par un profileur Argo. 
5.  Traitement des données in situ de température et salinité 
Afin d’étudier la variabilité de la structure thermohaline du Pacifique équatorial, en 
particulier de la warm pool (cf. Chapitres II et V), nous avons réalisé un produit grillé de 
température et de salinité de surface à l’aide de toutes les données in situ (Argo, TSG, CTD) 
collectées dans le Pacifique équatorial depuis 2000. En ce qui concerne la subsurface, nous 
avons également réalisé des produits grillés de profondeur de couche isotherme, de couche de 
mélange et épaisseur de couche barrière de sel, à l’aide des données in situ de subsurface 
(Argo et CTD). Avant de réaliser ces produits grillés, nous avons effectué des tests de 
validation des données collectées, adaptés à notre étude. 
a.  Validation des données, adaptée à l’étude de la structure 
thermohaline du Pacifique ouest 
 Validation des données Argo 
Les données Argo collectées dans la région 120°E-120°W, 5°N-5°S depuis 2000 ont 
été téléchargées à partir du site Coriolis (http://www.coriolis.eu.org/cdc/Argo.htm) en 
sélectionnant uniquement les « bonnes valeurs » (option « Good data only » sur ce site, c’est-
à-dire les mesures pour lesquelles au moins un des paramètres mesurés est « valable »). Nous 
avons ainsi rassemblé 12 031 profiles (ce qui représente 391 752 mesures de température 
et/ou salinité sur les 200 premiers mètres de l’océan). 
Bien que ces profils aient déjà subi des tests de qualité en temps réel ou différé, nous 
avons effectué des tests complémentaires de validation des données. Nous avons d’abord 
examiné le contenu de chaque fichier (qui correspond à un profileur) sans se limiter en 
profondeur. L’examen des fichiers a porté sur les éléments suivants: 
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- colonne manquante : nous avons éliminé 196 couples (température, salinité)  
incomplets en raison de l’absence de mesure de salinité.  
- date, longitude, et/ou profondeur aberrantes : nous avons vérifié le réalisme des dates, 
longitudes, profondeurs. Aucune valeur aberrante n’a été détectée. 
- température et/ou salinité aberrantes : nous avons éliminé les couples pour lesquels la 
température et/ou la salinité dépassai(en)t 90 unités. Ce sont généralement des données 
considérées comme « mauvaises » par les validations en temps réel ou différé. Nous 
en avons rencontrées 1304.  
 
A partir de ces données, nous avons calculé la température et la densité potentielles selon les 
formules de McDougall et al. (2003). Nous avons ensuite affiné nos tests de validation en 
considérant le réalisme physique des données de température potentielle, salinité et densité 
potentielle sur la couche 0-200 m. L’examen des données a porté sur les éléments suivants : 
- Gamme de variation de température et salinité en fonction de la profondeur. Nous 
avons éliminé tous les couples pour lesquels, la température ou la salinité n’était pas 
comprise entre 5°C et 35°C pour la température, et entre 33 et 37 pour la salinité. 
Nous avons également éliminé les profils pour lesquels les gradients verticaux de 
température étaient supérieurs à 0.7°C/m en dehors de la thermocline (définie entre 
14°C et 27°C). Enfin les profils où la densité potentielle n’était pas comprise entre 
1020 et 1028 kg/m3 ont été éliminés. Ces tests nous ont permis d’éliminer 36 profils 
douteux dans les 200 premiers mètres. 
- Test de stabilité : nous avons vérifié la stabilité de la colonne d’eau en calculant le 
gradient vertical de densité (∂ρ/∂z). Nous avons recensé 12 profils contenant des 
données avec ∂ρ/∂z < -0.02 kg.m-4, valeur seuil donnée par de Boyer Montégut et al. 
(2004). Tous les profils pour lesquels ∂ρ/∂z < -0.02 kg.m-4 ont été éliminés.  
 
Enfin, nous avons effectué des tests de validité adaptés à notre étude de structure 
thermohaline en surface (front de salinité) et en subsurface (couche barrière de sel). Dans ce 
cas précis, l’examen a porté sur : 
- L’absence de données dans certaines parties du profil. Afin de calculer précisément les 
profondeurs de couche de mélange et couche barrière (cf. ci-dessous), nous n’avons 
pas pris en compte les profils ayant des données manquantes sur une certaine épaisseur 
dans les 150 premiers mètres. Nous avons ainsi détecté 170 profils avec des trous de 
15 m ou plus, 64 pour des trous de 25 m ou plus, et 38 pour des trous de 40 m ou plus. 
Notre choix s’est porté sur le seuil de 25 mètres après de nombreuses visualisations du 
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réalisme qualitatif des résultats d’interpolation verticale par fonction spline tous les 5 
m (voir discussion page 52).  
- Absence de données en « surface ». Afin de ne pas prendre en compte les effets 
diurnes ou de pluies fortes et de courtes durées sur le calcul de l’épaisseur de la 
couche de mélange, les valeurs de SST et SSS ont été prises à 15 m. Ainsi nous avons 
rejeté tous les profils (264) n’ayant pas de valeur entre 0 m et 15 m de profondeur. A 
noter que les estimations de profondeur de couche de mélange (MLD) faites avec des 
valeurs en « surface » prises à 10 m ne changent pas nos résultats de manière notable 
(voir discussion page 58). 
La lecture des fichiers aux formats multiples et la mise en place de ces tests de contrôle de 
qualité furent très longues et laborieuses. A l’issue de ce travail, nous disposions de 11 555 
profils (96% du nombre de profils téléchargés) sur la couche 0-200 m, soit 384 479 
observations (98% des couples de données téléchargés) pour étudier la structure thermohaline 
du Pacifique équatorial ouest (5°N-5°S-120°E-120°W) sur la période 2000-2007. 
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Figure 28: Evolution du nombre de profils Argo par année pour la région 5°N-5°S-120°E-120°W. 
La répartition temporelle du nombre de profils collectés depuis 2000 est présentée Figure 28. 
Cette figure rend compte du faible nombre de profils avant 2003 (moins de 500 sur 3 ans) ; 
noter que 96% des profils ont été collectés après 2003. Ainsi, afin de compléter notre jeu de 
données de température et salinité sur le début de notre période, nous avons ajouté des 
données CTD et TSG collectées sur notre région d’étude depuis 2000. 
 
 Validation des données CTD 
Nous avons téléchargé toutes les données CTD et XCTD (salinité, température, 
pression) disponibles sur notre région d’étude (120°E-120°W-5°N-5°S) entre 2000 et 2008 à 
partir du World Ocean Atlas (http://www.nodc.noaa.gov/OC5/WOD05/pr_wod05.html). Nous 
avons ainsi pu rassembler 1988 profils de température et salinité (soit 387 164 couples de 
Chapitre III. Les données in situ et satellitaires  I. Les observations in situ 
 
 - 48 - 
température et salinité sur la couche 0-200m). Nous avons ensuite appliqué les mêmes tests de 
validité adaptés à notre étude que pour les données Argo. Ces tests ainsi que le résultat de ces 
tests sont décrits ci-dessous : 
- Colonne manquante. Nous n’avons pas rencontré de tels cas de couples (température, 
salinité) incomplets.  
- Date, longitude, et/ou profondeur aberrantes (6200 m) : Aucun cas de valeur aberrante. 
- Température et salinité aberrantes : 1313 couples ont été éliminés qui correspondent à 
des données mesurées en surface (<15m) pour 4 profils et à des données mesurées à 
des profondeurs élevées pour 3 autres profils. 
- Gamme de variation de température et salinité en fonction de la profondeur : nous 
avons éliminé 419 couples suite à ce test. La plupart ont été éliminés en raison de 
valeurs douteuses de salinité mesurées très proche de la surface (entre 0 et 2m). Ces 
couples n’auraient de toute manière pas été utilisés car nous considèrerons la surface à 
15 m pour éviter les effets diurnes.   
- Test de stabilité en densité : Nous avons rencontrés 231 cas d’instabilités. Ces 
instabilités sont toutes inférieures en amplitude à -0.02 kg.m-4
.
 
- Absence de données dans les profils. Nous avons détecté 5 profils avec des trous de 15 
m ou plus, 4 pour 25m ou plus, 4 pour 40 m ou plus. Nous n’avons pas considéré les 4 
profils ayant des données manquantes sur 25m ou plus.  
- Absence de données en « surface ». Tous les profils possédaient des valeurs entre 0 et 
15m, nous n’avons donc rejeté aucun profil suite à ce test. 
 
Suite à ces tests, nous avons ainsi à notre disposition 1981 profils CTD (99.6% des 
données d’origine) soit 385 172 couples de données (99.4% des données d’origine) de 
température et salinité sur la couche 0-200 m.  
 
 Validation des données TSG 
Nous avons également complété notre série de données de surface à l’aide de données 
de SSS issues des TSG sur la période 2000-2003. Ces données ont été mesurées le long des 
routes régulières entre la Nouvelle Calédonie et la Japon. Ces routes coupent l’équateur entre 
140°E et 170°W (Figure 24). Comme nous l’avons vu précédemment, nous avons effectué des 
médianes journalières à partir des données brutes (collectées toutes les 5 minutes). Nous 
avons ainsi collecté 16449 données journalières de salinité de surface. Ces données ayant déjà 
été validées (Delcroix et al., 2005), les tests de validité nous ont conduit à n’éliminer qu’une 
seule valeur (à 30.8) qui n’était pas dans les limites climatiques fixées (33 à 37). 
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Nous avons donc à notre disposition 16448 données de salinité supplémentaires issues 
de mesures TSG, pour compléter la série des données Argo et CTD en surface et ainsi réaliser 
un produit grillé de données thermohaline en surface. 
 
b.  Réalisation des produits grillés des données thermohalines de surface 
Suite à ces tests de validité, nous avons donc à notre disposition près de 30 000 couples 
de température et salinité de surface répartis de manière irrégulière dans le temps et dans 
l’espace (x,y). Afin d’étudier la structure de front de salinité, nous devrons calculer des 
gradients horizontaux. Il est donc nécessaire de réaliser des produits grillés de nos données de 
surface.  
 Choix du pas de grille : 
Après plusieurs tests de sensibilité, nous avons réalisé un produit grillé de 5° en 
longitude, 1° en latitude et 14 jours. Ces pas de grille représentent un compromis qui prend en 
compte la répartition spatio-temporelle des données et les échelles spatio-temporelles 
analysées. La répartition du nombre de données de salinité sur des rectangles de 5° longitude 
et 14 jours dans la bande 5°N-5°S en fonction de la longitude et du temps est présentée sur la 
Figure 29. Cette figure montre l’intérêt de l’ajout des données CTD et TSG qui permettent de 
bien compléter nos données Argo sur la période 2000-2003. A noter que 23% des pas de grille 
contiennent au moins une donnée entre 2003 et 2007. 






































































Figure 29: Nombre de données de salinité de surface entre 5°N et 5°S par pas de 5° longitude et 14 jours, 
avec les données Argo uniquement (gauche) ou avec les données Argo complétées par les données TSG et 
CTD (droite). A noter que les régions représentées en rouge foncé sont des régions où le nombre de 
données est supérieur ou égal à 20.  
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Le gridding des données de salinité et de température de surface a été réalisé par 
interpolation linéaire en 3 dimensions (cf. Annexe 1). La Figure 30 permet de comparer la 
distribution zonale et temporelle de la température et de la salinité de surface dans la bande 
équatoriale 2°N-2°S réalisée avant et après gridding. 
         
Figure 30 : Distribution Longitude temps des température (a, b) et salinité (c, d) de surface moyennées sur 
2°N-2°S à partir des données Argo, CTD et TSG. Ces diagrammes ont été réalisés à partir des données 
reparties inégalement dans le temps et dans l’espace (a, c) et après gridding sur des points de grille espacés 
de manière régulière (b, d). En trait gras est représentée l’isotherme 29°C (resp. l’isohaline 34.8) sur les 
figures  a et b (resp. c et d). 
Ces figures permettent d’évaluer l’effet de l’interpolation qui fait disparaître les petites 
structures mais conserve la variabilité aux échelles spatio-temporelles « basses fréquences ». 
Nous utiliserons donc ce type de données grillées pour l’étude du front de salinité (cf. 
Chapitre V) en gardant à l’esprit la faible densité de données avant 2003 à l’est de 180°E. 
 
 Estimation de la position du front de salinité de surface  
La position du front de salinité est, par définition, déterminée par la position du 
maximum de gradient zonal de salinité de surface (max ∂S/∂x). Cependant, la résolution 
horizontale des données ne permet pas toujours de calculer précisément le gradient zonal de 
SSS. Dans la littérature, plusieurs isohalines ont été utilisées pour repérer le front de salinité 
sur des périodes différentes : 34.4 (Maes et al., 2004), 34.6 (Maes et al., 2006a), 34.8 
(Delcroix et al., 2007), ou 35 (Delcroix et McPhaden, 2002). 
A partir de notre produit grillé, nous avons pu estimer la position du maximum de 
gradient de salinité (max ∂S/∂x) et la comparer à la position de plusieurs isohalines. A noter 
que la position de max ∂S/∂x est affectée au milieu du pas de grille zonal dans lequel se 
trouve max ∂S/∂x et, la position d’une isohaline est déterminée par interpolation linéaire entre 
les 2 points de grille contenant cette isohaline.  
(a) (b) (c) (d) 
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Figure 31 : (A gauche) Distribution longitude-temps de la SSS moyennée sur 2°S-2°N. La ligne noire 
continue représente la position de max ∂S/∂x. (A droite) Positions zonales de max ∂S/∂x (ligne noire), de 
l’isohaline 34.8 (ligne verte), 34.7 (ligne rouge), 34.6 (ligne bleue) et 34.4 (ligne jaune).  
La Figure 31 illustre la comparaison entre la position du front de salinité (max ∂S/∂x) 
et les isohalines 34.8, 34.7, 34.6 et 34.4. Elle montre que les isohalines 34.7 et 34.8 
représentent de manière pertinente la position du front pour notre période d’étude, les 
isohalines 34.4 et 34.6 étant plus éloignées à certains moments. Le Tableau 1 permet de 
comparer quantitativement la position de chacune de ces isohalines par rapport à la position 
du front de salinité (max ∂S/∂x). Les résultats confirment que les isohalines 34.8 ou 34.7 sont 



















Max ∂S/∂x 167.94°E 12.13 0 0 1 
Isohaline 34.7 166.99°E 11.71 -0.99 7.38 0.8 
Isohaline 34.8 169.67°E 11.94 1.46 6.02 0.87 
Isohaline 34.4 152.69°E 26.78 -11.31 13.06 0.4 
Isohaline 34.6 163.75°E 11.57 -4.26 10.56 0.6 
Tableau 1 : Tableau de comparaison de la position zonale de différentes isohalines par rapport à la 
position du front de salinité défini par la position du gradient zonal de salinité de surface maximum (max 
∂S/∂x). Quel que soit le critère utilisé, les positions sont calculées à partir des observations de SSS 
moyennées sur 2°N-2°S pour la période 2000-2007.     
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c.  Réalisation des produits grillés des données thermohalines de 
subsurface 
Pour déterminer l’épaisseur de la couche barrière de sel,  il nous faut estimer la 
profondeur de la couche isotherme et la profondeur de la couche de mélange. Les profils 
verticaux de température et salinité ont, d’une part, été analysés per see, afin d’établir des 
statistiques sur la présence de la couche barrière et, d’autre part, été interpolés sur des points 
de grille réguliers pour faciliter l’étude de la variabilité des structures thermohalines.  
 
Afin d’interpoler les données sur la verticale, nous nous sommes intéressés à leur 
répartition verticale. Pour les données Argo, la résolution verticale (dz) est inférieure à 5m 
pour environ 40% des données de la couche 0-200 m, et inférieure à 10m pour plus de 90% de 
ces données (cf. Tableau 2). La résolution verticale moyenne est de 5,8 m. Pour les CTD, 
99,99% des données ont une résolution verticale inférieure à 5m. Ainsi nous choisirons de 
calculer les profondeurs des couches isothermes et de mélange à partir d’un produit de 
résolution verticale de 5m. 
Résolution verticale (dz) en m Nombre de couples (T,S) Pourcentage de données 
dz<5 147093 39.44% 
5<dz<10 194796 52.23% 
10<dz<15 30431 8.16% 
15<dz<20 544 0.14% 
dz>20 57 0.02% 
Tableau 2 : Distribution par tranche de la résolution verticale des données Argo du Pacifique équatorial 
(5°N-5°S ) pour la période 2000-2007 et la couche 0-200 m. 
 
 Interpolation verticale des profils (T, S) Argo et CTD  
Nous avons effectué une interpolation sur la verticale sur chaque profil validé. Après 
différents tests visuels, nous avons choisi une interpolation par spline (de forme cubique) de 
résolution 5m (cf. Annexe 1). L’interpolation par spline (de forme cubique) permet de bien 
représenter la forme du profil vertical avec des courbures qui pourrait être mal représentées 
par une interpolation linéaire. La Figure 32 c-d illustre le résultat de l’interpolation verticale 
par spline sur un profil vertical Argo de données de température (c) et de salinité (d).  
Après visualisation d’un nombre important de profils, nous avons réalisé que 
l’interpolation par spline pouvait créer des mesures interpolées non physiques lorsque la 
distance entre 2 données était trop importante par rapport à l’échelle de résolution verticale 
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(5m ici). A titre d’exemple, la Figure 32 montre le cas d’un profil interpolé à 5m par spline 
avec des données manquantes sur 48m (entre 57m et 105m, a-b) et un autre cas avec des 
données manquantes sur 27m (entre 112 et 139m, c-d). Le premier cas illustre comment ce 
type d’interpolation peut générer des données potentiellement irréalistes pour la salinité entre 
70 et 100 m (b). En revanche, le cas (c-d) avec des données manquantes sur 27m (juste au-
dessus de notre limite de 25m fixées dans les tests de validité de nos données) montre 
l’efficacité de ce type d’interpolation. Ces 2 exemples justifient a posteriori l’élimination des 







































Figure 32 : Profils verticaux de température (courbe bleue) et salinité (courbe rouge) mesurées (a,b) par le 
flotteur Solo 5900437, le 5 novembre 2003 à 169.58°E, 3.56°S et (c,d) par le flotteur APEX 5901335  le 26 
mai 2007 à 2°S, 140.3°E. Les étoiles représentent les points de mesures, la courbe représente le profil 
vertical après interpolation par spline tous les 5m avec des données manquantes sur 48m (a,b) et sur 27m 
(c et d).  
 
 Réalisation des produits grillés des données de subsurface 
Dans la lignée des travaux de de Boyer Montégut et al. (2004), la profondeur de la 
couche isotherme, la profondeur de la couche de mélange et l’épaisseur de la couche barrière 
de sel ont été calculées à partir des profils individuels de température potentielle interpolés sur 
la verticale et de densité potentielle estimée à partir des profils de température et salinité 
interpolés (une interpolation 4D testée au préalable faisant apparaître des biais non physique). 
Un test de stabilité a été de nouveau appliqué sur cette nouvelle densité, ce qui a conduit à 
supprimer 113 cas d’instabilité artificielle créés par l’interpolation.  
 
o Estimation des couches thermohalines à partir des profils verticaux individuels   
Deux familles principales de critères ont été utilisées dans la littérature pour déterminer 
la profondeur de la couche de mélange, de la couche isotherme et par conséquent, l’épaisseur 
de la couche barrière. La première utilise un seuil de gradient vertical de densité (resp. de 
(a) (b) (c) (d) 
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température) pour déterminer la base de la couche de mélange (resp. de la couche isotherme), 
la deuxième utilise un seuil de différence de densité (resp. de température) par rapport à la 
surface.  
Le critère en gradient vertical est sans doute le plus judicieux car il a une signification  
physique : le gradient vertical de densité définit la force de flottabilité que doit vaincre 
l’énergie cinétique turbulente pour permettre le mélange vertical. Cependant, ce critère 
nécessite une forte résolution verticale de type CTD (Kara et al., 2000) alors que l’essentiel de 
nos profils sont issus de mesures Argo. Un autre critère pertinent a été proposé par Sprintall et 
Tomczak (1992). Ce critère est de type « différence », fixée pour la température mais variable 
pour la densité. Le seuil de différence en densité est en effet fonction du seuil de différence en 
température. Avec un tel critère, la couche de mélange et la couche isotherme sont 
confondues lorsqu’il n’y a pas de stratification verticale de salinité dans la couche de 
mélange. Un résumé des critères communément utilisés se trouve dans Anderson et al. (1996) 
et une comparaison des seuils dans de Boyer Montégut et al. (2004). 
 
Nous avons testé 4 types de critères dans cette thèse :  
- le critère en différence (Levitus, 1982) qui repère la base de la couche isotherme (resp. 
de la couche de mélange) par la profondeur à laquelle la température (resp. la densité) a varié 
de ∆T = -0.5°C (resp. ∆ρ =+0.125 kg/m3) par rapport à la température (resp. la densité) de 
surface. On notera L82 ce critère.  
- le critère en gradient (Lukas et Lindstrom, 1991) qui repère la base de la couche 
isotherme (resp. de la couche de mélange) par la profondeur la plus proche de la surface à 
laquelle le gradient vertical de température (resp. de densité) atteint -0.05°C/m (resp. +0.01 
kg/m4). On notera LL91 ce critère. 
- le critère en différence avec un seuil en densité ∆ρ variable (Sprintall et Tomczak, 






=∆ ),,( 0ρρ  
Ce critère a été utilisé pour deux valeurs de différence de température : ∆T=-0.5°C  
(idem Levitus, 1982) et ∆T=–0.2°C (idem de Boyer Montégut et al., 2004), notés 
respectivement ST05 et ST02 par la suite. A noter que pour la warm pool, le critère ST05 
correspond  à un seuil en densité voisin de ∆ρ =0.16 kg/m3, ST02 à ∆ρ =0.07 kg/m3. 
 
Nous allons comparer ces différents critères pour notre région d’étude, en trois étapes : 
a) en illustrant l’impact du choix sur des profils individuels, b) en comparant les distributions 
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longitude-temps des épaisseurs de couche barrière, et c) par des analyses statistiques entre les 
critères. A noter que pour ces trois étapes, la « surface » est définie à 15 m de profondeur. Des 
tests de sensibilité au choix de la surface sont présentés page 58 uniquement sur le critère 
ST02. 
La Figure 33 et la Figure 34 montrent 2 exemples de profils de température, salinité et 
densité, ainsi que la position des couches isothermes, et des couches de mélange déterminées 
suivant les différents critères. Sur la Figure 33, les critères avec des seuils fixes (L82 et LL91) 
donnent des résultats similaires pour ce profil, avec des couches barrières de sel de l’ordre de 
17-18m. Les critères avec seuil en densité ajusté au seuil en température donnent des couches 
barrières  beaucoup plus fines de l’ordre de 2.8 (ST05) et 2.3 m (ST02). 





























Figure 33: Profils verticaux de température (°C, bleu), salinité (rouge) et densité (kg/m3-1000, vert) 
mesurés à 184.42°E, 2°S le 3 octobre 2007. Les cercles de couleur et les chiffres correspondant au niveau 
représentent la profondeur de la couche isotherme et de mélange établie à partir du critère L82 (rond 
rouge), LL91 (rond vert), ST05 (rond bleu), et ST02 (rond noir). Noter que les échelles horizontales ont été 
choisies en respectant les poids relatifs de la température et de la salinité sur la densité (en surface).  
Il est intéressant de noter que dans ce cas précis, le critère L82 créé une couche barrière 
de sel « artificielle » alors qu’il n’y a pas de stratification en salinité significative dans la 
couche isotherme. Le seuil en densité de L82 (∆ρ= 0.125 kg/m3) n’est pas adapté à nos 
températures car il a été déterminé pour les eaux modales de l’Atlantique Nord (de Boyer 
Montégut et al., 2004). La création de couche barrière artificielle peut s’expliquer 
physiquement. Supposons un profil de température identique à la Figure 33 et un profil de 
salinité constant (S=35 par exemple). Le critère L82 déterminera une couche de mélange en 
température de 101.2 m, comme sur la Figure 33. A cette profondeur la densité aura augmenté 
de ∆ρ =0.16 kg/m3 uniquement sous l’effet de la température. Le seuil L82 en densité (∆ρ 
=0.125 kg/m3) sera donc détecté au dessus de 101.2 m, créant ainsi une couche barrière 
artificielle, sans stratification en sel !  
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On remarque également que, parmi les deux critères avec densité variable (ST02 et 
ST05), le critère ST05 donne des couches barrières de sel de même épaisseur que ST02 mais 
situées plus près de la surface. La visualisation de nombreux profils a confirmé ce résultat, 
dont les conséquences physiques, s’il en est, n’ont pas été analysées dans cette thèse. 































Figure 34: Profils verticaux de température (°C, bleu), salinité (rouge) et densité (kg/m3-1000, vert) 
mesurés à 193.2°E, 3.6°S le 1er décembre 2006. Les cercles de couleur et les chiffres correspondant au 
niveau représentent la profondeur de la couche isotherme et de mélange établie à partir du critère L82 
(rond rouge), LL91 (rond vert), ST05 (rond bleu), et ST02 (rond noir). Noter que les échelles horizontales 
ont été choisies en respectant les poids relatifs de la température et de la salinité sur la densité (en 
surface).  
Afin d’illustrer la complexité du choix d’un critère, la Figure 34 montre la disparité des 
résultats suivant le critère considéré en terme d’épaisseur de la couche barrière de sel (BLT): 
42.4 m pour L82, 64.9 pour LL91, 39.7 pour ST05 et 12 m pour ST02.  
  
L82 LL91 ST05 
R=1     
L82 S=1     
R=0,65 R=1   
LL91 S=0,56 S=1   
R=0,95 R=0,58 R=1 
ST05 S=1,1 S=1,7 S=1 
R=0,66 R=0,3 R=0,62 
ST02 S=1,1 S=1,7 S=1 
Tableau 3 : Matrice de comparaison des épaisseurs de couche barrière établies à partir de différents 
critères de profondeur de couche mélangée en température et densité. Dans chaque cas, R (resp. S) 
représente la corrélation (resp. le rapport des écarts-types) entre les estimations de BLT effectuées avec le 
critère positionné en première ligne et celui positionné en première colonne.   
Chapitre III. Les données in situ et satellitaires  I. Les observations in situ 
 
 - 57 - 
Le Tableau 3 contient les corrélations et rapports des écarts-types entre les estimations 
de BLT (épaisseurs de couche barrière) avec différents critères pour l’ensemble des profils de 
notre base de données. Ces informations statistiques confirment la sensibilité de la BLT au 
choix de critère.  
 
o Produit grillé des différentes couches : comparaison des critères 
Après avoir calculé les différentes couches à partir des profils individuels, nous avons 
réalisé un produit grillé pour la profondeur de la couche de mélange, la profondeur de la 
couche isotherme et l’épaisseur de la couche barrière de sel par interpolation linéaire 
horizontale et temporelle de même résolution que le produit de surface (5° en longitude, 1° en 
latitude et 14 jours).  
Nous pouvons alors comparer les distributions longitude-temps des épaisseurs de 
couche barrière de sel suivant le critère considéré. 
 
 
Figure 35 : Figures du haut, de gauche à droite : Diagramme longitude-temps de l’épaisseur de la couche 
barrière de sel (en m) moyennée sur la bande 2°N-2°S et calculée avec le critère LL91, L82, ST05, ST02. 
La courbe en noir gras représente la position du front de salinité (∂S/∂x max). Figures du bas, de gauche à 
droite : moyenne (courbe noire) et écart-type (courbe rouge) des épaisseurs des couches barrières de sel 
estimées avec le critère LL91, L82, ST05 ou ST02. 
La Figure 35 confirme que le critère en gradient (LL91) donne des épaisseurs de 
couche barrière de sel plus « bruitée » et surtout plus étendues zonalement. Le critère L82 
donne des couches barrières plus épaisses que celui de ST05 ou ST02. En dépit de ces 
disparités, quel que soit le critère utilisé, les couches barrières de sel les plus épaisses 
apparaissent à l’ouest du front de salinité et se déplacent zonalement avec celui-ci (figures du 
haut). En moyenne (figures du bas), les épaisseurs de couche barrière de sel présentent un 
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maximum vers 165°E (c’est-à-dire quelques degrés à l’ouest de la position moyenne du front 
de salinité de surface, cf. Tableau 1), et une nette décroissance de cette épaisseur à l’est du 
front.  
 
o     Conclusion : choix du critère  
Nous avons tenté de choisir le critère le mieux adapté à notre étude. Nous avons 
éliminé tour à tour : le critère LL91 compte tenu de la faible résolution verticale relative de 
nos données, le critère L82 étant donné que le seuil de différence en densité n’est pas adapté à 
notre région, car il peut faire apparaître une couche barrière de sel artificielle. Il reste alors les 
2 critères de ST05 et ST02 avec un seuil en différence de densité ajusté à celui en 
température. Nous avons choisi (quelque peu arbitrairement) d’utiliser le critère ST02, en 
accord avec l’étude récente de de Boyer Montégut et al. (2004).  
Afin de choisir au mieux le critère, nous avons également effectué des tests de 
sensibilité sur la profondeur de la valeur de référence. Dans la littérature, on trouve des 
profondeurs de référence allant de 2.5m (Schneider et Müller, 1990) à 20m (Lukas et 
Lindstrom, 1991). Il convient de ne pas prendre une valeur de référence trop près de la surface 
afin d’éviter les effets diurnes sur les températures de surface. Soloviev et Lukas (1997) 
montrent que, dans la warm pool du Pacifique, les effets diurnes ne sont ressentis qu’à 5m 
voire 10m de profondeur au maximum. Nous avons testé les profondeurs de 5m, 10m et 15m 
comme valeur de référence. 
Lorsque l’on considère 5m (resp. 10m et 15m) comme valeur de référence, on perd 
47% (resp. 5.3% et 2.3%) des profils validés. Ainsi, prendre 5m éliminerait trop de profils. La 
Figure 36 compare les épaisseurs de couches barrières estimées avec le critère ST02 en 
prenant les valeurs de référence à 10m ou 15m de profondeur. Cette figure montre que, 
prendre les valeurs de référence à 10m ou 15m donne des résultats comparables. La 
corrélation entre les 2 estimations est de 0.92, l’écart-type à la droite de régression est de 6.88 
m.  
Par ailleurs, nous devons prendre une valeur de référence pas trop éloignée de la 
surface afin de pouvoir la considérer comme une valeur de surface au même titre que les 
données issues des TSG. Ainsi, afin de conserver un maximum de profils, d’éviter les effets 
diurnes et d’être consistent avec les données des thermosalinographes, nous avons choisi de 
prendre comme valeur de référence, la valeur à 10m de profondeur.  
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Figure 36 : Diagramme de dispersion des estimations de BLT (m) avec le critère ST02 avec 15m (axe des 
abscisses) et 10m (axe des ordonnées) pour valeur de référence. 
 
Il est clair que le choix du critère d’estimation des couches barrières de sel (et du 
niveau de référence) est délicat. Il a fait l’objet de nombreuses études sans qu’aucune 
conclusion définitive n’ait pu être émise de manière globale (sauf peut être de Boyer 
Montégut et al., 2004). De nouveaux critères sont encore proposés aujourd’hui, basés par 
exemple sur la courbure du profil de densité (Lorbacher et al., 2006) ou la fréquence de Brunt 
Väisälä (Maes, 2008). Nous n’avons pas testé ces nouveaux critères à ce jour. Il est important 
de noter cependant que quelque soit le critère que nous avons testé, les résultats que nous 
présentons dans cette thèse sont qualitativement identiques et apparaissent donc robustes de 
ce point de vue.  
 
II. Les mesures satellites  
Comme noté au début de ce chapitre III, des progrès considérables ont été réalisés ces 
20 à 30 dernières années dans l’observation de la surface des océans, grâce à l’avènement des 
satellites. Ces derniers permettent, en effet, d’avoir une couverture quasi-globale de la surface 
des océans à intervalles réguliers. A noter, cependant, que les mesures satellitaires ne peuvent 
fournir des informations que sur l’état de surface de l’océan. 
Nous allons, dans cette partie, rappeler les principes de base de la mesure altimétrique, 
puis présenter les traitements que nous avons effectués pour nos propres besoins, en 
particulier pour dériver, des estimations « fiables » des courants de surface et des transports 
géostrophiques, à partir de mesures du niveau de la mer. Une approche similaire sera faite 
pour les données de vent et le transport d’Ekman.  
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1.  Les mesures altimétriques de niveau de la mer 
L’altimétrie satellitaire permet d’obtenir des mesures sur les anomalies de niveau de la 
mer. Ces anomalies sont la signature de nombreux processus, notamment des variations de 
température et de salinité (qui influencent la densité) de la surface au fond, des courants 
océaniques, de la marée, et de la pression atmosphérique. 
a.  Principe de base de l’altimétrie et corrections associées 
Le satellite altimétrique mesure l’élévation du niveau de la mer par rapport à une 
surface de référence. Pour ce faire, des radars embarqués mesurent la « distance altimétrique » 
qui le sépare de la surface de l’océan et, des radars au sol mesurent l’altitude du satellite sur 
son orbite (cf. Figure 37). Pour étudier la circulation océanique, il convient de connaître 
l’élévation du niveau de la mer résultant uniquement des mouvements océaniques c’est-à-dire 
la topographie dynamique (altitude du satellite - distance altimétrique - géoïde). Cependant, le 
géoïde (cf. Figure 37) n’est pas connu avec suffisamment de précision. Il est estimé sur une 
période suffisamment longue comme la moyenne du niveau de la mer. On a donc accès 
uniquement à des anomalies de topographie dynamique qui sont aussi des anomalies de 
niveau de la mer (Sea Level Anomalies, SLA) étant donné que l’on considère le géoïde 
constant sur cette période.  
Les mesures altimétriques doivent êtres corrigées avant d’être directement exploitables 
(AVISO, 1996). Il convient d’abord de corriger les bruits instrumentaux et d’appliquer un 
certain nombre de corrections sur la distance altimétrique pour prendre en compte les 
différentes causes de retard de propagation du signal électromagnétique. Il faut tenir compte 
en particulier de l’état de la mer, de l’inhomogénéité des couches atmosphériques, des 
variations de pression atmosphérique (correction du baromètre inverse) et des effets de marée. 
 
Figure 37 : Schéma des mesures altimétriques. 
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Une fois le signal altimétrique brut corrigé, on dispose donc de mesures de SLA le long 
de traces au sol.  
Des informations détaillées sur le principe de la mesure altimétrique, l’origine physique 
des différentes corrections à effectuer et des informations techniques sont disponibles dans 
AVISO (1996) et Fu et Cazenave (2001).  
 
b.  Quelques missions altimétriques 
Les premières mesures altimétriques ont eu lieu au début des années 1970, avec des 
précisions voisines de la dizaine de mètres sur le niveau de la mer. Pendant les années 1990, 
trois satellites sont mis en orbite : ERS-1, Topex/Poseïdon et ERS-2, respectivement en mars 
1991, août 1992 et mai 1995.  
Le satellite franco-américain Topex/Poseïdon (T/P) est le fruit de la collaboration entre 
le CNES et la NASA. Il a fonctionné jusqu’en octobre 2005. Il mesurait, après corrections, les 
hauteurs de mer avec une précision de l’ordre du centimètre. Il était placé sur une orbite 
répétitive de 10 jours, échantillonnait la région située entre 66°N et 66°S, avec une distance 
inter-traces de 315 km à l’équateur (cf. Figure 38). Des moyennes sur 10 mesures (ou encore 
toutes les secondes) permettaient d’obtenir une valeur tous les 7 km le long d’une trace.  
Son successeur, Jason-1 a été lancé en 2001 avec des caractéristiques quasi identiques. 
Il est toujours en service et continue de fonctionner simultanément avec Jason 2 lancé en juin 
2008. ERS-1 et 2 ont une orbite répétitive de 35 jours. En 2003, ENVISAT a pris le relais 
suite à la défaillance de ERS-2. 
 
Figure 38: Carte des traces au sol des mesures de Topex-Poseidon et Jason pour un cycle de 10 jours. 
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c.  Les produits : construction de notre produit grillé 
Le service AVISO (Archivage Validation et Interprétation des données des Satellites 
Océanographiques) fournit en plus des données le long de la trace, des produits de données de 
SLA ramenées sur des points de grille répartis régulièrement dans le temps et dans l’espace. 
La résolution spatiale varie du tiers au quart de degré longitude / latitude, la résolution 
temporelle varie de la semaine au mois.  
Dans cette thèse, nous avons utilisé un produit AVISO multi-satellites incluant les 
mesures de Topex-Poseïdon, ERS 1-2 d’octobre 1992 à août 2002, Jason et ERS 2 d’août 
2002 à juin 2003, puis Jason et ENVISAT. C’est un produit hebdomadaire au tiers de degré 
dans lequel les anomalies de niveau de la mer sont relatives à une période de référence de 7 
ans de janvier 1993 à décembre 1999. La manière dont les mesures provenant de différents 
satellites sont combinées est décrite par Ducet et al. (2000). 
Compte tenu des échelles spatio-temporelles analysées (cf. Delcroix et al., 1994) et des 
autres données utilisées, nous avons créé une nouvelle grille plus adaptée à notre étude. Pour 
cela, nous avons sous échantillonné la grille AVISO initiale en une grille de résolution 1° en 
longitude, 0.5° en latitude et 7 jours en temps. La valeur en un point de la grille a été calculée 
comme la moyenne de toutes les données présentes dans ce cube. Puis, nous avons recalculé 
les anomalies de niveau de la mer par rapport à la période 1993-2007. Les anomalies de 
niveau de la mer ont finalement été lissées par un filtre de Hanning de 11° longitude, 3.5° 
latitude et 5 semaines afin d’éliminer les petites échelles spatiales et les hautes fréquences 
temporelles non étudiées ici. Les anomalies de niveau de la mer ainsi obtenues ont été 
utilisées pour estimer les anomalies de volume d’eau chaude (Warm Water Volume), les 
courants géostrophiques de surface zonaux et méridiens, ainsi que les transports 
géostrophiques intégrés de la surface à la thermocline. Les aspects théoriques et les méthodes 
utilisés pour ces estimations sont décrits dans l’article Bosc et Delcroix (2008) reproduit au 
chapitre IV. Ces méthodes ne sont donc pas détaillées ici. Seuls les éléments non disponibles 
dans cet article sont repris ci-dessous. 
d.  Estimation des courants et des transports géostrophiques à 
partir de l’altimétrie  
 Evaluation des courants zonaux en surface à l’équateur : 
Comme détaillé dans Bosc et Delcroix (2008), les courants géostrophiques à l’équateur 
ont été estimés à partir de la dérivée seconde des anomalies de niveau de la mer (∂2η/∂y2). La 
Figure 39 montre le très bon accord entre les courants géostrophiques de surface estimés à 
partir de notre grille en SLA et les courants mesurés (à 35 m) au point de mouillage 0°-165°E. 
On trouve une corrélation de 0.9, un rapport d’écart-type de 1.  
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Figure 39: Comparaison entre le courant zonal à 35 m estimé à partir des données TAO (bleu) et le 
courant zonal géostrophique de surface estimé à partir de données altimétriques (rouge) à 0°-165°E. Les 
mesures sont en anomalies par rapport à leur période commune. D’après Bosc et Delcroix (2008). 
Nous avons effectué le même type de diagnostic pour toutes les bouées TAO/TRITON 
ayant des mesures de courant disponibles à l’équateur dans le Pacifique. Les statistiques sur 
leur période commune depuis 1992 sont présentées dans le Tableau 4 ci-dessous. On observe 
que la corrélation diminue à l’est de 165°E, en accord avec les résultats de Delcroix et al. 
(1994, 2002), probablement en raison de l’importance grandissante de la composante 
d’Ekman du Pacifique ouest vers le Pacifique est.  
 
147°E 156°E 165°E 170°W 140°W 110°W 
Coefficient de corrélation 0.8 0.83 0.9 0.72 0.7 0.55 
Rapport des écarts-types 
(altimétriques/ in situ) 
0.70 0.85 0.99 1.04 0.66 0.55 












Nombre d’observations communes 179 87 415 639 570 669 
Tableau 4 : Comparaison entre les anomalies de courants géostrophiques zonaux de surface estimés à 
partir de l’altimétrie et les anomalies de courants zonaux mesurés à 35 m sur les différents mouillages 
TAO à l’équateur. Les données TAO sont interpolées sur les mêmes points de grilles que les données de 
courants géostrophiques et filtrées à 1 mois par un filtre de Hanning. Les 2 champs sont en anomalies par 
rapport à leur période commune, sur les années 1992-2007.  
 
 Calcul et validation des transports géostrophiques 
Pour la première fois à notre connaissance dans les tropiques,  à partir de données 
altimétriques, nous avons tenté de quantifier les transports géostrophiques à partir des mesures 
de SLA. Afin de tester notre méthode, nous avons estimé ces transports au dessus de la 
thermocline et à travers les frontières de la boîte 156°E-95°W-8°N-8°S afin de pouvoir les 
comparer avec les estimations in situ de Meinen et McPhaden (2001). 
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Ces transports se calculent comme suit : 
 
pour le transport zonal en xo=156°E ou 95°W 
 
pour le transport méridien en yo=8°S ou 8°N 
où ugéo et vgéo sont les courants géostrophiques zonaux et  
méridiens, H est la profondeur de la thermocline. 
 
Nous avons testé plusieurs hypothèses en ce qui concerne : a) la profondeur 
d’intégration H, et b) les courants géostrophiques en subsurface connaissant les valeurs de 
surface.  
 Les différents cas de figure testés pour la profondeur de la thermocline H sont : 
- (H1) H constante et homogène : H = 100 m ou H= 50 m. 
- (H2) H(x,y) constante dans le temps et égale à la profondeur moyenne climatologique  
  de l’isotherme 20°C : H=<Z20(x,y)> 
- (H3) H(x,y,t) variable dans le temps et dans l’espace : H=<Z20(x,y)>+ ηρ
ρ
∆
 car les   
   variations de la thermocline sont le miroir des variations de SLA (Rébert et al., 1985). 
Pour calculer la profondeur moyenne de la thermocline, <Z20(x,y)>, nous avons utilisé 
le produit grillé à 5° longitude, 1° latitude et 2 mois de la profondeur de l’isotherme 20°C 
réalisé par Durand et Delcroix (2000), à partir de données CTD, XBT et TAO-TRITON sur la 
période 1979-1992. A chaque frontière du domaine, nous avons ajusté un polynôme du 
second degré à la forme de l’isotherme 20°C (cf. Figure 40 et Figure 41).  
y = -0,0016x2 + 0,0452x + 156,18
R2 = 0,9864








120 170 220 270 320
z20 8N durand delcroix
z20 8S durand delcroix
Polynomial (z20 8N durand
delcroix)
Polynomial (z20 8S durand
delcroix)
 
Figure 40: Profondeur moyenne de l'isotherme 20°C à 8°N (jaune) et 8°S (rose) sur la période 1979-1992 à 
partir du produit grillé réalisé par Durand et Delcroix (2000). Les courbes bleues représentent 
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Figure 41: Profondeur moyenne de l'isotherme 20°C à 156°E sur la période 1979-1992 à partir du produit 
grillé réalisé par Durand et Delcroix (2000). La courbe bleue représente l’ajustement du polynôme du 
second degré à la distribution méridienne de l’isotherme 20°C moyenne.  
 
 Estimation des vitesses géostrophiques en subsurface 
Les vitesses géostrophiques en subsurface ont été estimées à partir des vitesses 
géostrophiques de surface. Pour ce faire, nous avons testé plusieurs types de profil vertical de 
vitesse de la surface jusqu’à H la profondeur de la thermocline : 
-  un profil constant sur 0m-H où les courants en subsurface sont égaux aux courants 
en surface 
-  un profil linéaire où les courants sont d’amplitude décroissante de la surface où ils 
prennent la valeur du courant de surface jusqu’à la profondeur H de la thermocline où 
ils s’annulent.  
- un profil statistique déterminé à partir d’observations de courants : le courant à 
chaque profondeur est obtenu par régression linéaire du courant en surface. Les 
coefficients de la régression linéaire sont calculés à chaque profondeur à partir 
d’observations in situ. Ces profils statistiques ont été calculés et testés à 0°-156°E, 0°-
165°E à partir des données TAO, et entre 8°N et 8°S le long de 165°E à partir 
d’observations de courants réalisées lors de 42 campagnes océanographiques 
(Delcroix et Eldin, 1995 ; Delcroix et Picaut, 1998).  
A titre d’exemple, la Figure 42 illustre la comparaison entre les courants 
géostrophiques zonaux de la couche 0-220 m obtenus par régression linéaire des courants de 
surface et, les courants zonaux observés de manière indépendante au mouillage TAO à 0°-
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Figure 42: Distribution temps-profondeur des courants zonaux (à gauche) observés au mouillage TAO 0°-
165°E, des courants zonaux géostrophiques (au milieu) estimés par l'altimétrie. Sur ces 2 figures, la 
courbe noire représente l’isotherme 20°C. La courbe de droite représente le coefficient de corrélation 
entre ces courants zonaux (observés et estimés par géostrophie à partir de l’altimétrie) en fonction de la 
profondeur. 
 
Nous avons alors testé les différentes combinaisons possibles de profondeurs de 
thermocline et profils verticaux discutées ci-dessus. Chaque combinaison a été testée par 
comparaison aux transports géostrophiques in situ de Meinen et McPhaden (2001). (Noter que 
nos estimations ont été lissées avec un filtre de Hanning de 20 semaines et anomalisées sur la 
période commune avec les données in situ 1993-1999 afin de pouvoir les comparer avec les 
données de Meinen et McPhaden, 2001). 
 
C’est la configuration H3 pour la profondeur d’intégration et le profil de vitesse 
statistique (resp. linéaire) qui s’est avéré le plus pertinent, tel qu’illustré Figure 43 (resp. 
Figure 44 et Figure 45) pour le transport zonal le long de 156°E entre 8°N et 8°S (resp. 
méridien le long de 8°N et 8°S entre 156°E et 95°W). Le Tableau 5 donne quelques éléments 
statistiques de comparaison des transports à chaque frontière.  
 
Figure 43: Transports géostrophiques zonaux entre 8°N et 8°S à travers la frontière 156°E estimés à partir 
de l’altimétrie avec un profil vertical de vitesse statistique (courbe bleue) ou linéaire (courbe verte) ou à 
partir de données in situ (courbe rouge). 
 
Chapitre III. Les données in situ et satellitaires                                     II. Les mesures satellites 
 







Figure 44 : Transports géostrophiques méridiens entre 156°E et 95°W à travers la frontière 8°N estimés à 
partir de l’altimétrie avec un profil vertical de vitesse statistique (courbe bleue) ou linéaire (courbe verte) 
ou à partir de données in situ (courbe rouge). 
                 
Figure 45 : Transports géostrophiques méridiens entre 156°E et 95°W à travers la frontière 8°S estimés à 
partir de l’altimétrie avec un profil vertical de vitesse statistique (courbe bleue) ou linéaire (courbe verte) 




R=0.78 R=0.8 Section Est  
8°N-8°S à 156°E S=2.7 S=0.64 
R=0.93 R=0.93 Section Nord 
156°E-95°W à 8°N S=1. S=1.6 
R=0.93 R=0.95 Section Sud 
156°E-95°W à 8°S S=0.71 S=0.73 
Tableau 5 : Tableau de comparaison des transports géostrophiques estimés à partir des données 
satellites ou des données in situ (Meinen et McPhaden, 2001). R représente la corrélation, S le rapport des 
écarts-types entre nos estimations et celles de Meinen et McPhaden (2001). 
Avec cette configuration, la Figure 46 montre la comparaison entre les transports 
géostrophiques à travers les trois frontières nord (8°N), sud (8°S) et ouest (156°E) de la 
région 8°N-8°S-156°E-95°W, estimés à partir de données in situ (courbe rouge) et à partir de 
données satellites (courbe bleue).  
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Figure 46 : Transports géostrophiques à travers les frontières nord, sud et ouest de la région 156°E-95°W-
8°N-8°S estimés à partir de l’altimétrie avec un profil vertical de vitesse statistique pour les transports 
zonaux et linéaire pour les transports méridiens (courbe bleue) ou à partir de données in situ (courbe 
rouge). 
2.  Les mesures de vent 
Les diffusiomètres des satellites Quikscat et ERS permettent d’estimer le vent de 
surface. Quikscat est un satellite d’observation terrestre qui fournit des informations sur la 
vitesse et la direction des vents de surface sur les océans. Il fut lancé en juin 1999. Il est sur 
une orbite héliosynchrone (800 km d’altitude) et passe donc toujours au dessus du même 
point à la même heure de la journée. 
a.  Produits de vent 
 Hackert et al. (2001) ont montré que les produits de vents issus de mesures satellites 
étaient les meilleurs produits disponibles en terme de forçage pour simuler les évènements El 
Niño. 
Pour cette thèse, nous avons utilisé deux produits de vent grillés au quart de degré, tous 
les 7 jours provenant des mesures des satellites ERS pour la période août 1991 à janvier 2001 
et Quikscat pour la période juillet 1999 à mars 2007. Ces données ont été téléchargées à partir 
du site web du CERSAT (the Satellite Exploitation and Research)7 .  
La manière dont ces données sont traitées et validées est décrite par Bentamy et al. 
(1999). Afin d’obtenir un produit consistent sur toute la période 1991-2007, nous avons ajouté 
à chaque valeur du produit ERS, la différence des moyennes de chacun de ces produits 
(Quikscat et ERS) sur leur période commune (juillet 1999-janvier 2001) de telle sorte que, en 
chaque point, sa moyenne sur la période commune soit égale à celle du produit Quikscat sur 
cette même période. Ensuite, nous avons regrillé puis lissé le produit ainsi obtenu sur la même 
grille que la SLA, c’est-à-dire sur une grille de résolution 1° en longitude, 0.5° en latitude et 7 
jours, et lissée avec un filtre de Hanning de 11° longitude, 3.5° en latitude et 5 semaines. 
                                                 
7
 http://www.ifremer.fr/cersat/en/data/download/download.htm 
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b.  Calcul et validation des transports d’Ekman 
Grâce à ces produits grillés, nous avons calculé les transports d’Ekman selon la 











où qu et qv sont les transports zonaux et méridiens d’Ekman, τx et τy sont les 
composantes zonales et méridiennes du stress de vent, et f le paramètre de Coriolis. 
 
Pour illustrer nos estimations, la Figure 47 montre les séries temporelles du transport 
d’Ekman intégré de 156°E à 95°W à travers la frontière 8°S, estimés à partir des données 
ECMWF (Meinen et McPhaden, 2001), et avec notre produit grillé ERS-Quikscat. Les 
statistiques sont R=0.68 et S= 1.06. A noter que Meinen et McPhaden (2001) ont également 
montré que le calcul des transports d’Ekman était peu sensible au produit de vent choisi, en 
testant différents produits (ECMWF qui est une sortie de modèle, FSU un produit 
d’observations de vent et SCAT un produit issu de mesures satellites).  
 
Figure 47 : Transports d’Ekman sur la section 156°E-95°W à la frontière 8°S, estimés à partir des 
données ECMWF (Meinen et McPhaden, 2001, courbe rouge), et avec notre produit grillé ERS-Quikscat 
(courbe bleue). Notre estimation a été anomalisée par rapport à la période 1993-1999 puis lissée avec un 
filtre de hanning de 20 semaines afin de pouvoir comparer au mieux avec les estimations de Meinen et 
McPhaden, 2001. 
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Dans ce chapitre, nous étudions les variations de volume des eaux chaudes du Pacifique 
équatorial, en lien avec ENSO (cf. Chapitre I). Plus précisément, nous nous intéresserons au 
rôle des ondes équatoriales dans ces variations de volume. Avant de présenter cette étude, 
nous  rappelons les bases de la dynamique océanique linéaire des ondes équatoriales.  
I. Les ondes équatoriales : aspects théoriques  
La théorie des ondes équatoriales a été introduite il y a plus de 40 ans dans les travaux 
de Matsuno (1966), Moore (1968) et Lighthill (1969). Des développements plus récents ont 
mis en évidence le rôle de ces ondes équatoriales dans l’ajustement de l’océan aux forçages 
extérieurs (Moore and Philander, 1977 ; Cane and  Sarachick, 1981). Nous rappelons dans un 
premier temps, les équations et approximations fondamentales de cette théorie pour les basses 
fréquences et les grandes longueurs d’onde. Dans un second temps, nous rappellerons une 
méthode d’estimation de la contribution des ondes de Kelvin et Rossby longues à un signal 
donné de niveau de la mer ou de courant zonal. Nous terminerons par développer, pour la 
première fois, une méthode d’estimation de la contribution des ondes équatoriales de Rossby 
longues au signal en courant méridien.  
1.  Rappel sur la théorie des ondes équatoriales 
Pour étudier une particule en mouvement dans l’océan, on considère les équations du 
mouvement dans le repère terrestre tournant : 
FPru
dt






∧Ω∧Ω+∧Ω+ )(2     (1) 
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où ),,( wvuu =r
 
est le vecteur des courants (zonal, méridien et vertical), 
      Q  est le flux de flottabilité, 
      Ω
r
 est le vecteur vitesse de rotation de la Terre,      
      F
r
 est le vecteur des forces autres que Coriolis, 
      P∇
r
est le vecteur gradient de pression s’appliquant sur les équations de mouvement   
      horizontal,               
      g est la gravité terrestre, 
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Dans l’équation du mouvement, le terme d’accélération centripète )( rrrr ∧Ω∧Ω  est 
négligeable par rapport au terme d’accélération gravitationnelle grρ  contenu dans F
r
ρ . La 
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Pour résoudre ce système, nous allons faire les approximations suivantes :  
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- approximation du plan β : les équations restent valables près de l’équateur 
lorsqu’elles sont projetées sur le plan tangent à la Terre à l’équateur. On introduit 
le paramètre de Coriolis f=2Ωsinφ où φ est la latitude. Avec l’hypothèse β-plan, le 
paramètre de Coriolis peut s’écrire : f~2Ωy/R~βy où y est la distance méridienne à 
l’équateur et R le rayon terrestre. 
- approximation de Boussinesq: la densité du fluide s’écrit comme la somme d’un 
état au repos, d’un océan uniformément stratifié et d’une perturbation : 
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et fw<<fu  avec H<<L et 
L
UHW <<   (divu=0) car les mouvements verticaux (H) sont moins 
importants que les mouvements horizontaux (L) ; on peut donc simplifier la dérivée 


































































































































































   (4) 
Fx et Fy correspondent aux forces volumiques de viscosité et à la force volumique liée à la 
tension du vent à la surface de l’océan qui s’exerce sur la couche de mélange. Dans ce qui 
suit, nous nous intéresserons uniquement au système homogène afin de déterminer les 
solutions en onde libre.  
 
Les conditions aux frontières sont :  






=  avec h, le niveau de la mer. 
Au fond :     z=-H, w=0. 
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 Modes barotropes et baroclines 
 
Dans le cadre des approximations faites, on peut résoudre le système (4) en découplant le 
mouvement horizontal de sa structure verticale (Fjelstad, 1933) par séparation des variables 




















































mn duuuduuu )()()()( ϕϕδϕϕ  
où δnm=1 si m=n ; 0 sinon, 
et vérifient la condition de normalisation )0(nϕ =1.  
 
Rechercher des solutions sous cette forme suppose que la stratification est la même 
quel que soit le lieu et l’instant (N², la fréquence de Brunt-Vaïsälä ne dépend que de z et pas 
de x,y et t). Cette hypothèse, bien qu’en général non conforme à la réalité, est souvent utilisée 
pour résoudre le système précédent. 
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c²n est une constante de séparation des variables z d’une part et (x,y,t) d’autre part. Elle a la 
dimension d’une vitesse. Elle représente la vitesse de phase du mode vertical n. L’équation en 
z avec les conditions aux limites imposées peut se résoudre uniquement pour des valeurs 
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discrètes de cn fixées par les valeurs propres. La solution est un ensemble de vecteurs propres 
orthogonaux ( ) 0≥nnϕ  associés à ces valeurs propres.  
 Si n=0, le mode est appelé barotrope (sa structure verticale est indépendante de z) et si 
n>0 les modes sont dits baroclines (ils s’annulent n fois sur la verticale). Les ( ) 0≥nnϕ  
(structures verticales des courants horizontaux) sont représentés sur la Figure 48 pour les 

















Figure 48: Profils verticaux (à gauche) de la fréquence de Brunt-Vaïsälä N, (au milieu) des quatre 
premiers modes baroclines associés aux courants verticaux, et (à droite) des quatre premiers modes 
baroclines associés aux courants horizontaux estimés à partir du profil vertical de la fréquence de Brunt-
Vaïsälä N² moyenné sur le méridien 179°E entre 3°N et 3°S. D’après Eriksen (1982).  
 
 Modes méridiens 

































































































   (5) 
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Par analogie avec le système d’équations en eaux peu profondes (dit Shallow Water) 
classique (Cane et Sarachik, 1976, 1981) dans le cas d’un océan à 2 couches, on écrira  
nn gHc =
2
 où Hn est une profondeur équivalente à l’épaisseur de la couche active pour le 
mode n. La Figure 48 donne des ordres de grandeur de cette profondeur équivalente pour 
chaque mode vertical.   
 
 On adimensionnalise généralement ces équations (5) en introduisant les échelles 




=  pour le temps, nn gHc = pour les vitesses 




=  pour la hauteur dynamique, β
2
ncL =  pour les longueurs 
zonales et méridiennes. Les premières équations du système (5) se réécrivent alors (en 
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Une solution simple de cette équation est la fonction nulle (v=0). Cette solution correspond 
aux ondes dites de Kelvin ; on la notera v
-1(y)=0. Dans le cas théorique d’un bassin infini en 
latitude, les solutions non nulles vm(y)= mψ (y) de cette équation et qui tendent vers 0 en 
l’infini, s’expriment à l’aide des fonctions d’Hermite Hm(y) et vérifient pour m≥0 : 
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Elles sont orthogonales entre elles pour le produit scalaire : kmk
y









Le diagramme de dispersion (Figure 49) montre que, pour une valeur du nombre d’onde k 
fixée et un mode m fixé, il existe plusieurs valeurs de pulsation ω caractéristiques d’ondes 
différentes. On citera par exemple, le mode méridien : 
m=-1 qui correspond à un seul type d’ondes, les ondes de Kelvin, 
m=0, correspond aux ondes mixtes de Yanaï, 
m>0, correspond aux ondes d’inertie gravité (haute fréquence) ou aux ondes de Rossby 
(basses fréquences) qui vont nous intéresser par la suite. 
 
 
Figure 49: Diagramme de dispersion des ondes équatoriales pour ω>0. n représente le mode méridien (m 
dans le texte). Le rectangle noir représente la zone d’approximation ondes longues basse fréquence. 
D’après Cane et Sarachik (1976). 
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 Le cas des ondes longues et basse fréquence 
 
Dans le cadre de notre étude, nous nous intéressons aux ondes longues ( )kk <<²  et basses 
fréquences ( )ωω <<² , c’est-à-dire les ondes de type (m=-1) Kelvin et (m>0) Rossby longues à 
basses fréquences (cf. Figure 49). 
 
 La relation de dispersion s’écrit : 
 k=






mω  pour les ondes de Rossby (longues, basse fréquence). 
 
Maintenant que l’on connaît la structure méridienne de v (vm(y)= mψ (y)) solutions du système, 
on peut en déduire la structure méridienne en u et h associée, à l’aide du système (6) et en 
































































































 pour les ondes de Kelvin (m=-1). 
 















 et ( ) .1, 11 =−− MM rr  
La Figure 50 montre la structure méridienne en h, u et v de ces ondes de Kelvin et Rossby 
longues pour un mode barocline donné (voir la légende), dans le cas d’un océan sans 
frontières en latitude. L’onde de Kelvin se reconnaît facilement par sa structure méridienne en 
forme de gaussienne centrée à l’équateur, que ce soit pour sa signature en niveau de la mer ou 
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en courant zonal. A noter également le maximum de h et le signe opposé du v pour les 
latitudes 4-5° pour l’onde de Rossby du premier mode méridien (ces caractéristiques seront 
utilisées dans la section suivante). Il faut cependant garder à l’esprit que ces structures 
méridiennes dépendent également du mode barocline considéré. A titre d’exemple, une onde 
de Kelvin est d’autant plus piégée à l’équateur (gaussienne moins large) que l’on considère un 
mode barocline élevé (cn faible). Les ondes de Rossby de mode méridien impair sont 
symétriques (resp. antisymétrique) par rapport à l’équateur en niveau de la mer et courant 
zonal (resp. courant méridien) tandis que celles de mode méridien pair sont antisymétriques 








Figure 50 : Structures méridiennes théoriques normalisées des ondes équatoriales de Kelvin (trait 
continu), Rossby premier mode méridien (m=1, trait interrompu), deuxième mode méridien (m=2, tirets), 
troisième mode méridien (m=3, pointillés) pour le niveau de la mer (H, à gauche), le courant zonal (U, au 
centre) et le courant méridien (V, à droite). L’échelle horizontale a été convertie en grandeur physique 
(degrés latitude) en considérant une vitesse de phase du premier mode barocline c=2.8m/s, caractéristique 
du Pacifique équatorial ouest (cf. Bosc et Delcroix, 2008). 
 
Il est important de souligner que les vecteurs (um(y), hm(y))m  ou (vm(y))m8 pour la 
dimension horizontale, et ( ( ) 0)( >nn zϕ ) pour la dimension verticale sont orthogonaux entre eux 
et forment une base complète de l’ensemble des solutions du système différentiel initial. Par 
conséquent, les ondes qui ont des modes verticaux et/ou des modes méridiens différents ne 
peuvent interférer entre elles. L’intérêt est grand puisque cela signifie que l’on peut, en 
théorie, quantifier la contribution respective de chaque onde à un signal donné. 
2.  Contribution des ondes équatoriales à un signal donné 
Une méthode de décomposition horizontale du signal de courant zonal et niveau de la 
mer (u et h) en ondes de Kelvin et Rossby a déjà été présentée (e.g., Delcroix et al., 1994). 
Aucune méthode, à notre connaissance, n’a été publiée en ce qui concerne la décomposition 
du signal en vitesse méridienne v. C’est ce que nous nous attacherons à développer dans le 
                                                 
8
 La différence entre les bases (um(y), hm(y))m  ou (vm(y))m  la première résout l’ensemble des 




(H) (U) (V) 
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paragraphe suivant. Dans un premier temps, nous rappellerons comment quantifier la 
contribution des ondes de Kelvin ou Rossby à un signal en courant zonal et en niveau de la 
mer. 
a.  Contribution des ondes de Rossby et Kelvin en courant zonal 
et niveau de la mer 
 
Soit ),( huS =
r
 le vecteur du signal en courant zonal u et niveau de la mer h qui vérifie 
le système (6). Les structures méridiennes théoriques des ondes en u et h sont données par les 
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 pour le premier mode méridien des ondes de   
Rossby. 
 
Ces vecteurs forment une base de vecteurs-solutions du système différentiel. Ainsi, tout 
signal ),( huS =
r




















Pour estimer la contribution méridienne de chaque onde au signal, il suffit de projeter 
ce signal sur la structure méridienne de l’onde qui nous intéresse. Par exemple, la contribution 



































































































que l’on peut aisément développer connaissant Rm et M-1 (cf. page 79). 
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b.  Estimation de la contribution des ondes de Rossby au courant 
géostrophique méridien 
En ce qui concerne les ondes de Kelvin, le problème de l’estimation de leur 
contribution aux vitesses méridiennes n’est jamais posé, étant donné que leur structure 
méridienne théorique en v (v
-1(y)) est nulle par définition. En ce qui concerne les ondes de 
Rossby, la structure méridienne en v est v(y)= mψ (y). La difficulté arrive lorsque l’on veut 
calculer la contribution des ondes de Rossby, au courant méridien géostrophique (ce qui sera 
le cas au paragraphe suivant, Bosc et Delcroix, 2008) car, à l’équateur, il n’est pas rigoureux 
de calculer ces courants par géostrophie. Nous ne pouvons donc pas simplement projeter le 
signal v en vitesse géostrophique méridienne sur la structure méridienne théorique )(ymψ . 
Cependant, une fois la contribution en u et h d’un type d’onde donnée obtenue, on 
peut en déduire la contribution en courant méridien v, en injectant ces contributions dans la 













En utilisant les propriétés des fonctions )(ymψ  et les propriétés des ondes de Rossby 
longues et basse fréquence (relation de dispersion, forme exponentielle), on obtient alors, pour 


















Cette méthode nous permet de faire abstraction du calcul de la vitesse méridienne V à 
l’équateur et nous permet d’obtenir simplement la contribution des ondes de Rossby à la 
vitesse méridienne. Nous allons utiliser ces méthodes afin d’étudier la contribution des ondes 
équatoriales de Rossby aux variations de volume d’eau chaude dans le Pacifique équatorial.  
 
II. Etude des variations de volume d’eau chaude 
Cette partie est dédiée à l’étude des variations de volume d’eau chaude du Pacifique 
équatorial, sur la période 1992-2006. Cette étude a fait l’objet d’un article scientifique publié 
dans le Journal of Geophysical Research. Le résumé en français de cet article se trouve en 1., 
suivi de l’article en 2.  
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1.  Résumé de l’article Bosc et Delcroix (2008) 
Les variations de contenu thermique, hauteur dynamique, niveau de la mer ou plus 
récemment volume d’eau chaude se sont révélées être des indices précieux pour l’étude du 
phénomène ENSO. Dans cet article, nous présentons une synthèse bibliographique des 
travaux concernant ces différentes variables, en mettant l’accent sur les variations de volume 
d’eau chaude définie comme le volume des eaux de température > 20°C (que nous 
appellerons Warm Water Volume, WWV par la suite). Ces variations de WWV sont analysées 
dans le Pacifique équatorial (5°N-5°S) sur la période 1992-2006, à l’aide de données 
d’anomalies de niveau de la mer (SLA) obtenues par altimétrie, de données de vent et 
d’observations in situ.   
Nous avons montré dans un premier temps que le WWV peut être estimé à partir de 
mesures de niveau de la mer, puis confirmé l’intérêt du WWV compte tenu de son caractère 
potentiellement prédictif d’ENSO. Pour la période 1992-2006, le WWV est en effet en avance 
de 2 saisons par rapport aux anomalies de température de surface (SST) de la région Niño3.4 
(5°N-5°S-170°W-120°W) couramment utilisées pour caractériser l’apparition d’El Niño : la 
corrélation entre ces 2 variables est de 0.87 lorsque le WWV est en avance de 21 semaines sur 
les anomalies de SST.  
La contribution des transports méridiens géostrophiques et d’Ekman, à travers les 
frontières 5°N et 5°S, aux variations de WWV a été estimée à partir des données altimétriques 
(SLA) et de vent. Ces estimations ont été validées par comparaison avec des observations in 
situ (cf. Chapitre III, partie II). Cette étude nous permet de conclure que les variations de 
WWV dans toute la bande équatoriale 5°N-5°S du Pacifique sur la période 1992-2006 
résultent de manière résiduelle des transports méridiens de masse de nature géostrophique et 
d’Ekman qui ont des effets opposés.  
Nous avons ensuite démontré, pour la première fois à partir d’observations, que les 
ondes de Rossby équatoriales du premier mode barocline, premier mode méridien étaient, au 
premier ordre, responsables des anomalies de transports géostrophiques méridiens d’eau 
chaude à travers les frontières 5°N et 5°S9 : elles expliquent plus de 88% de la variance de ces 
transports. Ces ondes modifient sur leur passage, la pente zonale de la thermocline à l’échelle 
du bassin ; elles induisent ainsi des anomalies de courants et transports méridiens par 
géostrophie. De plus, les transports géostrophiques méridiens (5°N-5°S) se propagent vers 
l’ouest (tout comme les ondes de Rossby équatoriales) avec une vitesse de propagation de 
0,77+/-0,04 m/s qui correspond à la vitesse de phase des ondes de Rossby premier mode 
barocline, premier mode méridien ce qui confirme la contribution de ces ondes de Rossby.  
                                                 
9
 Pour ce faire, nous avons utilisé la méthode exposée en I., concernant la décomposition du signal vitesse 
méridienne sur les ondes de Rossby longues 
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Nous avons également étudié l’origine de ces ondes de Rossby. Elles semblent être 
essentiellement forcées par le vent à l’ouest de 130°W. A titre d’exemple, la corrélation entre 
les vents du Pacifique centre-est (région 150°W-130°W, 5°N-5°S) et la contribution des ondes 
de Rossby aux anomalies de niveau de la mer 30° plus à l’ouest, est de -0.8 pour des 
anomalies de niveau de la mer en retard de 1 à 2 mois. Ce retard est cohérent avec le temps de 
propagation des ondes de Rossby premier mode barocline premier mode méridien (30° 
longitude parcourus en 1 à 2 mois correspond à une vitesse de phase de 1,4 à 0,7m/s) et 
permet d’expliquer l’origine de ces ondes de Rossby par forçage atmosphérique. 
Par ailleurs, nous avons proposé une explication au potentiel prédictif du WWV. Les 
transports méridiens géostrophiques apparaissent, en opposition de phase et proportionnels 
aux anomalies de SST dans la région Niño3.4. Par conséquent, lorsque l’on intègre ces 
transports dans le temps pour obtenir leur contribution aux anomalies de WWV, on introduit 
un décalage dans le temps, et plus précisément, une avance de phase du WWV sur la SST 
dans la région Nino3.4. 
Plusieurs sujets ont ensuite été discutés : le lien entre nos observations et la théorie de 
l’oscillateur Rechargé-Déchargé, la comparaison des différentes recharges et décharges 
suivant les évènements El Niño, ainsi que l’évolution de la relation entre les variations de 
volume d’eau chaude et les anomalies de SST dans la région Niño3.4. Nous montrons 
notamment que les évènements El Niño de la période 1982-1993 ont des processus de 
recharge et décharge comparables en amplitude et en évolution dans le temps (bien que ces 
évènements aient été très différents en terme d’anomalies de SST). Dans la période 1993-
2007, les processus de recharge et décharge sont très hétérogènes selon les évènements. Les 
évènements semblent également plus fréquents et les maxima d’amplitudes d’anomalies de 
SLA (représentatifs des anomalies de WWV) se situent plus au centre du bassin. Ces 
différences pourraient être attribuées respectivement, à une intensification de l’activité des 
ondes de Rossby premier mode barocline, premier mode méridien à partir de 1993 et/ou en 
liaison avec le concept du El Niño modoki introduit récemment dans la littérature. Une étude 
sur une plus longue période serait donc très instructive pour affiner ces hypothèses.  
 
2.  Article : Observation des ondes de Rossby équatoriales et variations 
de volume d’eau chaude dans le Pacifique équatorial en liaison 
avec le phénomène ENSO. 
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Chapitre V. Variabilité des structures thermohalines de la warm pool   
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Dans ce chapitre, nous allons nous concentrer sur la région de la Warm/Fresh Pool du 
Pacifique équatorial. Comme nous l’avons vu dans le deuxième chapitre, cette région présente 
un intérêt particulier non seulement parce qu’elle contient les eaux les plus chaudes de la 
planète, mais aussi car elle présente une structure thermohaline particulière avec, en surface, 
la présence d’un front de salinité et, en subsurface, la présence d’une couche barrière de sel 
qui sépare la couche isotherme de la couche de mélange.  
  
I. Etude préliminaire 
Afin d’analyser la variabilité de ces structures (front, couche barrière de sel), nous 
avions besoin de données de température et salinité avec une bonne résolution verticale et 
horizontale. Trois campagnes océanographiques avec des mesures CTD, ADCP et 
biogéochimiques ont été dédiées à l’étude de la zone de front de salinité : Frontalis 1 (avril 
2001 ; Delcroix et al., 2002), Frontalis 2 (avril 2004 ; Ganachaud et al., 2006) et Frontalis3 
(avril-mai 2005 ; Maes et al., 2006b). Outre les mesures nommées ci-dessus, des flotteurs 
Argo (Provor) ont de plus été largués au cours de la campagne Frontalis 3. Ainsi, nous avons 
effectué une étude préliminaire de ces structures avec les données de cette dernière campagne, 
laquelle a donné lieu à une note dans la Coriolis Newsletter de septembre 2007 (cf. Annexe 
2).  
La campagne Frontalis 3 s’est déroulée de la manière suivante. Le navire 
océanographique Alis a appareillé de Nouméa (166.25°E- 22.15°S) en avril 2005 et a longé le 
méridien 165°E jusqu’à l’équateur (Figure 51). Des mesures CTD ont été effectuées le long 
de l’équateur afin de repérer le front de salinité. Une fois le front repéré (autour de 163°E), 
des flotteurs PROVOR (Argo) ont été mis à l’eau de part et d’autre du front de salinité, tous 
les 1° de longitude entre 161°E et 167°E afin de bien échantillonner la zone du front de 
salinité. Ces flotteurs dérivent librement depuis (8 flotteurs sur les 10 mis à l’eau sont encore 
actifs en septembre 2009) et fournissent des profils de température et salinité sur les 1500 
premiers mètres de l’océan. Pour cette campagne spécialement, les flotteurs ont été 
programmés pour fournir une résolution verticale plus fine que la « normale », de 5m sur les 
150 premiers mètres de l’océan afin d’observer précisément la structure de barrière de sel.  
 
Ces flotteurs ont dérivé plusieurs mois depuis leur mise à l’eau. Leurs trajectoires (cf. 
Figure 1 de la note Coriolis, Annexe 2) restent concentrées dans la zone du front (qui est aussi 
une zone de convergence de masse) au moins la première année, ce qui confirme l’intérêt 
d’utiliser ces flotteurs pour notre étude. 
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Figure 51 : Trajectoire du navire océanographique Alis lors de la campagne Frontalis3 en avril-mai 2005 
(Maes et al., 2006b). Les points rouges représentent les positions de mise à l’eau des flotteurs Argo. 
 
Les flotteurs ont fourni plus de 1020 profils au cours des deux premières années 
(seulement 2% ont été rejetés suite aux tests de qualité identiques à ceux présentés au 
Chapitre III, Partie I., 5.). Les données nous ont permis de suivre précisément le front de 
salinité : nous avons pu le localiser et estimer ses déplacements zonaux (de l’ordre de 
20km/jour, en accord avec les résultats obtenus par Eldin et al., 2005 pour la campagne 
Frontalis 2).   
Par ailleurs, en subsurface, nous avons pu estimer les épaisseurs de couche barrière de 
sel, lesquelles semblent principalement présentes à l’ouest du front de salinité et s’amincir à 
l’est du front. Ces données ont également fait apparaître une variabilité haute fréquence de 
cette structure qui n’avait pas été détectée précédemment. Cette étude était une première étape 
qui nous a permis de vérifier, sur une courte période, la pertinence des données Argo pour 
étudier les structures thermohalines de la warm pool. Une étude sur une plus longue période a 
été menée pour étudier plus précisément ces structures (cf. II ainsi que la Coriolis Newsletter 
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II. Etude des structures thermohalines de la warm pool 
1.  Résumé de l’article Bosc et al. (2009)  
 
Le Pacifique équatorial ouest présente une structure thermohaline particulière avec en 
surface, la présence d’un front de salinité et en subsurface la présence d’une couche barrière 
de sel. L’étude de ces structures a été réalisée sur la période 2000-2007, essentiellement grâce  
à l’apport sans précédent de données issues de profileurs Argo. Des couches barrières 
d’épaisseur 15-25m apparaissent de manière quasi-permanente dans une région située 10 à 
20° de longitude à l’ouest du front de salinité. Cette région se déplace zonalement en phase 
avec ENSO, vers l’est pendant El Niño et vers l’ouest pendant La Niña. L’épaisseur de ces 
couches est, au premier ordre, proportionnelle à l’intensité du front. Par ailleurs, les 
températures de surface (SST) supérieures à 29°C (responsables de la convection 
atmosphérique intense) dans la warm pool apparaissent uniquement en présence de couches 
barrières de sel d’épaisseur supérieure à 20m. Plusieurs mécanismes possibles de formation 
des couches barrières ont été analysés. La formation ou l’épaississement des couches barrières 
semble être favorisé(e) par les faibles vents, les fortes précipitations, l’advection zonale de 
salinité de surface, le cisaillement vertical de courants, ainsi que par les déplacements 
verticaux différentiels associés aux ondes équatoriales de Kelvin et de Rossby forcées à 
distance. 
 
Cette étude a fait l’objet d’un article soumis au Journal of Geophysical Research en 
novembre 2008. Pour plus de pertinence scientifique, nous avons choisi de mettre, à posteriori 
dans ce manuscrit, l’article dans sa version publiée en juin 2009 telle qu’elle apparaît dans le 
Journal of Geophysical Research.   
 
2.  Article: Barrier layer variability in the western Pacific warm pool 
from 2000 to 2007 
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Conclusion et Perspectives  
 
L’océan Pacifique est le plus vaste océan du monde. Il est le siège du phénomène 
climatique naturel El Niño Oscillation Australe (ENSO) dont les impacts climatiques, 
humains et socio-économiques sont considérables. L’océan Pacifique contient dans sa partie 
équatoriale ouest, les eaux de surface les plus chaudes (SST>28-29°C) de la planète. Cet 
immense réservoir d’eau chaude en fait une région clé pour l’étude du phénomène ENSO et 
du climat à l’échelle globale.     
Plusieurs théories permettent d’expliquer la nature quasi cyclique d’ENSO, avec une 
alternance entre les évènements El Niño et La Niña : la théorie de l’oscillateur retardé (Suarez 
et Schopf, 1988; Battisti et Hirst, 1989), la théorie de l’oscillateur advectif-réflectif (Picaut et 
al., 1997), la théorie de l’oscillateur Pacifique ouest (Weisberg et Wang, 1997) et la théorie de 
la Recharge-Décharge (Jin, 1997). 
Selon cette dernière théorie, le Pacifique équatorial se recharge en eaux chaudes 
(T>20°C) quelques mois avant l’arrivée d’un évènement El Niño et se décharge lors de la 
phase mature de l’évènement. Cette théorie présente plusieurs spécificités : elle présente une 
capacité prédictive sur l’arrivée des évènements, elle est la seule à prendre en compte les 
transports méridiens de masse et enfin, c’est la seule théorie pour laquelle, le rôle des ondes 
équatoriales n’a jamais été étudié en détails. Par ailleurs, aucune des quatre théories ne 
considère explicitement le rôle du sel dans la dynamique d’ENSO. Pourtant la salinité joue un 
rôle important dans la circulation océanique. En particulier, le Pacifique équatorial présente 
dans sa partie ouest une structure thermohaline appelée couche barrière de sel qui semble 
influencer la genèse et/ou l’amplitude des évènements ENSO.  
Cette thèse avait pour objectif l’étude de 2 aspects qui pourraient améliorer la 
compréhension du phénomène El Niño : d’une part, d’affiner l’étude du mécanisme de 
Recharge-Décharge de la bande équatoriale en étudiant plus précisément, le rôle des ondes 
équatoriales ; et d’autre part, d’étudier la variabilité des couches barrières de sel qui se 
forment dans le Pacifique équatorial et leurs liens potentiels avec ENSO.  
 
Recharge-Décharge de la bande équatoriale 
Meinen et McPhaden (2000, 2001) ont observé, à l’aide de données in situ, les 
variations de volume d’eau chaude (WWV) dans la région 8°N-8°S, 156°E-95°W du 
Pacifique équatorial  à l’échelle interannuelle (ENSO). Ils ont démontré que les transports de 
masse à travers les frontières de cette région pouvaient expliquer ces variations. Nous avons, 
de notre côté, mené l’étude de la Recharge-Décharge de la bande équatoriale (5°N-5°S) du 
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Pacifique à l’aide d’observations in situ et satellites sur la période 1992-2006. Les données 
altimétriques (SLA) nous ont permis d’estimer et de suivre les variations in situ de WWV 
dans la bande équatoriale. Nous avons démontré que les transports méridiens (géostrophiques 
et d’Ekman) de masse, estimés à partir de données satellites, rendent bien compte des 
variations de volume d’eau chaude de la bande équatoriale. Les données altimétriques nous 
ont également permis d’étudier, pour la première fois à partir d’observations, la contribution 
des ondes équatoriales. La variabilité des transports géostrophiques méridiens est associée à la 
propagation des ondes équatoriales de Rossby premier mode barocline, premier mode 
méridien, majoritairement forcées par les vents. Par ailleurs, l’étude des variations de WWV 
nous a permis de proposer une nouvelle classification des évènements ENSO basée sur le 
WWV. Cette classification en WWV montre en particulier des évènements plus fréquents et 
dont les anomalies de SST se concentrent plus au centre qu’à l’est du bassin après 1992. Cette 
augmentation de fréquence des évènements pourrait être liée à l’intensification de l’activité 
des ondes équatoriales de Rossby.  
Pour confirmer et/ou affiner ces résultats, une étude sur des périodes plus longues, par 
exemple à l’aide de simulations longues, validées sur notre période d’étude, serait 
particulièrement utile afin d’analyser un plus grand nombre d’évènements ENSO. Elle nous 
permettrait en particulier d’étudier : a) la contribution des ondes de Rossby de modes 
baroclines supérieurs sur le mécanisme de Recharge-Décharge, b) les transports de masse 
(méridiens et zonaux) et la contribution des ondes équatoriales à l’ouest de 150°E (Ishida et 
al., 2008), c) la dissymétrie Nord-Sud de la Recharge-Décharge potentiellement liée aux 
interactions ondes-courants (Chelton et al., 2003) et/ou à la dissymétrie du champ de vent 
(Kug et al., 2003), et d) l’origine physique des différences entre ENSO basées sur le WWV, 
notamment le rôle potentiel des ondes de Rossby. 
 
Couche barrière de sel 
Plusieurs études ont observé, à l’aide de données issues de campagnes 
océanographiques, la présence d’une couche barrière de sel à l’ouest du front de salinité qui 
borde la warm pool à l’est. Elles ont également mis en évidence plusieurs mécanismes de 
formation mais n’ont jamais observé le rôle des ondes équatoriales sur les variations 
d’épaisseur de la couche barrière de sel.  
En plus des données CTD et TSG, nous avons pu bénéficier de l’apport considérable 
des données Argo pour mener l’étude de la structure thermohaline du Pacifique équatorial 
ouest (5°N-5°S-120°E-120°W) sur la période 2000-2007. Nous avons confirmé que la warm 
pool est marquée : a) en surface, par un front de salinité à sa frontière est, et b) en subsurface, 
par la présence de couches barrières de sel dans une région qui s’étend sur 10 à 20° de 
longitude à l’ouest du front et se déplace avec le front en phase avec ENSO. Nous avons pu 
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montrer que l’épaisseur des couches barrières de sel était quasiment proportionnelle à 
l’intensité du front de salinité en surface. Ce résultat permettra d’estimer, à partir de données 
de salinité de surface uniquement, la position et l’intensité du front de salinité et des couches 
barrières de sel. L’arrivée des données de salinité de surface du satellite SMOS, combinées à 
des données in situ pourraient notamment s’avérer pertinentes pour l’étude des structures 
thermohaline de la warm pool.   
Nous avons également pu vérifier sur un grand nombre de profils de température et 
salinité, que les couches barrières de sel d’épaisseur supérieure à 15-25 m sont 
systématiquement associées à la présence de fortes températures de surface (SST> 29°C). 
Elles pourraient alors expliquer la présence de fortes SST qui semblent responsables du 
maximum de convection atmosphérique organisée dans la warm pool. Les couches barrières 
devraient donc être présentes dans les modèles numériques qui reproduisent les fortes SST. 
Nous avons pu observer par ailleurs, que les couches barrières de sel semblaient se 
former ou s’épaissir dans des conditions de faibles vents, fortes précipitations, d’advection 
zonale de faibles salinités, de cisaillement vertical des courants négatif et/ou encore, lors du 
passage d’ondes équatoriales (Kelvin ou Rossby premier mode méridien, premier mode 
barocline) de downwelling. Les mécanismes de formation de couches barrières de sel sont 
donc complexes, multiples et leurs interactions rend l’étude délicate. Pour réellement 
discerner le ou les mécanismes en jeu lors de la formation de couches barrières de sel, une 
étude numérique réaliste, validée avec nos observations, s’avère nécessaire afin d’isoler le 
poids relatif de chaque mécanisme.  
 
L’étude menée sur la période 2000-2007, montre des couches barrières de sel quasi-
permanentes, indépendamment de la période (chaude ou froide) du cycle ENSO. Des études 
passées ont montré que l’absence de couches barrières pouvait amoindrir voire inhiber 
l’apparition d’un évènement El Niño (Maes et al., 2002). La quasi-permanence des couches 
barrières de sel dans la warm pool suscite donc quelques interrogations quant à sa relation 
effective avec les évènements El Niño. Une étude sur un plus grand nombre d’évènements 
chauds et froids pourrait donc apporter des éléments de réponse à cette question importante 
concernant l’occurrence des évènements El Niño.  
Dans le cas où l’on observerait une relation entre les couches barrières de sel (BL) et 
ENSO, il conviendrait de regarder le rôle potentiel des couches barrières de sel dans la 
Recharge-Décharge de la bande équatoriale et à terme, de considérer ces structures dans les 
théories pour ENSO. Maes et al. (2005) ont mené, à partir de données reconstituées de salinité 
et d’un modèle couplé, une étude sur le rôle des couches barrières de sel dans la Recharge du 
Pacifique équatorial qui précède l’occurrence des évènements El Niño. Ils observent, sur la 
période 1993-2002, une coïncidence forte entre les couches barrières épaisses et la recharge 
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durant une période de 1 an avant l’arrivée d’un évènement chaud. Il serait intéressant de 
reprendre ce type d’étude avec les données Argo, sur une période plus longue que celle 
analysée ici (2000-2007). 
Par ailleurs, les couches barrières de sel présentent comme la Recharge-Décharge une 
asymétrie méridienne par rapport à l’équateur, les 2 étant plus forts au Sud qu’au Nord. Cette 
coïncidence suscite des interrogations : Est-ce que ces asymétries sont liées entre elles 
notamment car les couches barrières de sel influencent la Recharge-Décharge? Sont-elles liées 
aux ondes équatoriales ? Cette étape supplémentaire permettrait de renforcer le lien, si lien il 
y a, entre ENSO et les couches barrières de sel. 
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Annexe 1 : Méthodes et outils de traitement des données  
 
a. Méthodes Statistiques 
 
Soit X une variable aléatoire donnée dont on dispose de n observations. Nous rappelons 
ici quelques notions de statistiques.  
 






































Au cours de cette thèse, nous avons également utilisé des corrélations avec retard. La 
corrélation entre X et Y avec un retard de 2 pas de temps de Y par rapport à X est la 
corrélation entre les xi et les yi+2 avec i allant de 1 à n-2, ou encore entre les xi-2 et les yi pour i 
allant de 2 à n.  
 
La valeur de la corrélation n’est pas toujours significative, il faut un nombre de données 
indépendantes suffisant pour que la corrélation ait un sens. Pour l’interprétation des résultats, 
nous appliquons systématiquement un test de significativité de la corrélation. 
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- Test de significativité des corrélations 
Pour tester la significativité de la corrélation (Emery et Thomson, 1998) entre les 
variables X et Y par exemple, il faut connaître le nombre de données indépendantes dont on 
dispose. Dans une série de données de X, le nombre de valeurs indépendantes est donné par 
p
n
n indobs =_  où n est le nombre d’observations de la variable X, et p est la longueur de 
décorrélation c’est-à-dire, la valeur pour laquelle l’autocorrélation (cor(xi,xi+p)=0) s’annule. 
Le nombre de degrés de liberté vaut N=nobs_ind-2. 
Une fois ce nombre N connu10, les tables ci-dessous, réalisées à partir de la loi de 
Student à n-2 degrés de liberté, permettent de connaître la significativité (en %) de la 
corrélation.  
 
Moins on a de données indépendantes, plus il faudra que la corrélation soit élevée pour 
qu’elle soit significative. A titre d’exemple, avec 10 observations indépendantes soit 8 degrés 
de liberté, il faut une corrélation supérieure ou égale à 0.632 pour qu’elle soit significative à 
95%. 
 
Tableau 6: Tableau de significativité (1-α) des corrélations en fonction du nombre de degrés de liberté 
(k=nombre d'observations indépendantes-2, noté N dans le texte). D'après Emery et Thomson, 1998. 
                                                 
10
 Il convient de déterminer ce nombre pour chaque variable X et Y et de prendre le plus défavorable à savoir, le 
plus petit des 2.   
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b. Le filtrage de Hanning 
 
Le filtrage des données consiste à «éliminer » du signal toute l’énergie  contenue dans 
une gamme de fréquence spatiale et/ou temporelle. Il existe plusieurs types de filtre : les 
passes haut (on élimine les basses fréquences), les passes bande (on élimine entre deux 
fréquences), ou les passes  bas (on élimine les hautes fréquences). Dans cette thèse, nous 
avons utilisé le filtrage de Hanning (Blackman et Turkey, 1958), couramment utilisé dans la 
communauté des océanographes, pour filtrer des hautes fréquences (relatives) dans le temps et 
dans l’espace. 
 











1)(2   pour mT<τ  
0)(2 =τD     pour mT>τ  
 
En un point donné, la valeur est remplacée par la moyenne, pondérée par la fonction 
précédente sur la période Tm. 
Si l’on se place dans le domaine temporel, pour mieux comprendre ce qu’il se passe 
lors d’un filtrage, la Figure 52 montre les fenêtres spectrales et temporelles du filtre de 
Hanning. La fenêtre spectrale montre des lobes secondaires aplatis qui ne laissent que très peu 
passer les fréquences (f) supérieures à 1/Tm ou encore les périodes inférieures à Tm. . 
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Figure 52: Fenêtres spectrales et temporelles du filtre de Hanning.  
 
c. Régression linéaire robuste 
 
Pour obtenir une relation linéaire entre des couples de données, on utilise couramment 
la méthode de régression linéaire. Cette méthode consiste à trouver une équation de droite qui 
représente la relation linéaire entre les couples. Cette équation de droite est souvent obtenue 
par la méthode des moindres carrés qui vise à minimiser l’écart entre la droite de régression et 
les données. La Figure 53 montre un exemple de régression linéaire simple. 
 
La régression linéaire simple peut s’avérer périlleuse lorsque l’échantillon présente des 
données isolées (parfois dites aberrantes). Une autre méthode de régression linéaire dite 
« méthode de régression linéaire robuste » (Press et al., 1992) a été mise au point pour ne pas 
considérer les points qui se situent à plus de 3 écarts-types de l’échantillon de données. La 
Figure 53 montre l’efficacité de ce type de régression dans le cas où l’échantillon contient des 
données isolées. 
. 
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Figure 53 : Exemple de régression linéaire d’un échantillon de données en 2 dimensions, avec une méthode 
simple telle que la méthode des moindres carrés ou avec la méthode robuste. 
 
d. Interpolation par spline 
 
L’interpolation par spline est un type d’interpolation qui utilise une fonction spline. La 
fonction spline est une fonction définie par partie par des polynômes. Dans cette thèse nous 
utilisons une fonction spline cubique définie par des polynômes de degré 3.  
Soit {xi,yi}i€<0,n> n+1 couples de points. On peut construire une fonction spline S avec n 






































































avec iii xxh −= +1   et zi  la dérivée seconde discrétisée au couple {xi,yi}. 
 
L’interpolation par spline est souvent préférée à l’interpolation linéaire car elle évite le 
problème de Runge Kuta. 
Pour effectuer cette interpolation nous avons utilisé le logiciel Matlab qui utilise la 
méthode décrite dans de Boor (1978). 
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e. Interpolation linéaire en 3D 
 
L’interpolation linéaire en 3 dimensions a été effectuée avec la fonction matlab 
griddata3. 
Cette fonction adapte une hypersurface aux données éparses afin de les « regriller » sur 
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Warm Water Volume and Salinity Barrier Layer variability in the Equatorial Pacific at the 
interannual (ENSO) timescale  
 
 









The equatorial Pacific is a key region for the El Niño Southern Oscillation (ENSO) 
phenomenon which strongly influences the global climate variability at the interannual time 
scale. To improve our understanding of ENSO, the present work aims at a) studying the role 
of equatorial waves on the Recharge/Discharge (RD) mechanism for ENSO, and b) 
documenting and analysing salinity barrier layers (BL) in the western Pacific warm pool. 
 The RD mechanism for ENSO is first reviewed from the literature, and then analyzed 
within 5°N-5°S in using 1992-2006 altimeter-derived sea level anomalies (SLA) and in-situ 
observations. Changes in the volume of warm water above the thermocline (WWV) within 
5°N-5°S, characterizing the RD of the equatorial band, are computed from SLA. The WWV 
changes appear to be a residual of incoming and outgoing warm waters, resulting from the 
opposite effects of zonally-integrated meridional Ekman and geostrophic transports of warm 
water. For the first time with observations, we evidence first baroclinic first meridional mode 
equatorial Rossby waves to be responsible for the anomalous meridional geostrophic 
transports of warm water, in changing the basin-scale zonal pressure gradient.  
 Major features of the BL in the equatorial portion of the western Pacific Warm Pool 
(WP) are brought to light through analysis of an unprecedented collection of temperature and 
salinity profiles derived from Argo floats during the period 2000-2007. The co-variability 
between Barrier Layer Thickness (BLT), sea surface salinity front, sea surface temperature 
and dynamic height anomalies, highlights clear relationships between BLT and each of those 
climatic variables. Statistics indicate that thick BL form preferentially under low wind 
conditions, heavy precipitation, eastward advection of low SSS, zonal current vertical shear, 
and/or in conjunction with equatorial downwelling Kelvin and Rossby waves (favouring the 
vertical stretching of the upper water column). 
 
KEY WORDS 
ENSO, equatorial Pacific, the Recharge-Discharge theory, equatorial Kelvin and Rossby 
waves, altimetry, warm pool, barrier layers, Argo data, salinity. 
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Le Pacifique équatorial est une région clé pour l’étude du phénomène climatique El 
Niño Oscillation Australe (ENSO) qui joue un rôle essentiel sur la variabilité du climat à 
l’échelle globale. L’objectif de cette thèse est d’étudier, d’une part le rôle des ondes 
équatoriales sur le mécanisme de Recharge-Décharge d’ENSO et d’autre part, d’observer et 
comprendre l’impact des couches barrières de sel susceptibles d’influencer ENSO. Le 
mécanisme de Recharge-Décharge de la bande équatoriale (5°N-5°S) est analysé sur la 
période 1992-2006 à l’aide de données altimétriques. Les variations de volume d’eau chaude 
qui rechargent ou déchargent la bande équatoriale sont bien représentées par les transports 
méridiens de masse exprimés en terme de transports géostrophiques et d’Ekman. Les ondes 
équatoriales de Rossby premier mode méridien premier mode barocline jouent un rôle 
important sur la partie géostrophique de ces transports. Une classification des évènements El 
Niño est également effectuée à l’aide des variations de volume d’eau chaude du Pacifique 
équatorial.  
La variabilité de la structure thermohaline de la warm pool est analysée dans la bande 
équatoriale, à l’aide de données Argo, sur la période 2000-2007. Une validation de ces 
données ainsi que des tests de différents critères d’estimation des couches barrières de sel sont 
présentés. Les co-variabilités entre les couches barrières de sel, le front de salinité, les 
températures de surface et la hauteur dynamique sont analysées. Elles montrent notamment 
que les températures de surface élevées (SST>28-29°C), associées au maximum de 
convection atmosphérique sont fortement liées à la présence de couches barrières de sel 
épaisses (>20m). Les couches barrières de sel sont favorisées par des fortes précipitations, de 
faibles vents, l’advection zonale de salinité de surface et le cisaillement vertical de courants. 
Pour la première fois à partir d’observations, l’influence des ondes équatoriales sur les 
couches barrières de sel est mise en évidence.  
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et Rossby, altimétrie, warm pool, couches barrières de sel, données Argo. 
___________________________________________________________________ 
DISCIPLINE : Océanographie Physique 
LEGOS, 14, av. Edouard Belin, 31400 Toulouse, France. 
